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	 El	presente	trabajo	trata	principal-
mente	 sobre	 las	 tipologías	 de	 deforma-
ción	que	afectan	a	la	Unidad	Surpirenaica	
Central	(USC;	Seguret,	1972)	en	un	lap-
so	temporal	tardío	con	respecto	a	su	em-
plazamiento.	Ese	 lapso	 temporal	abarca	
aproximadamente	 desde	 el	 Oligoceno	
hasta	la	actualidad.	
Hasta	el	momento,	la	deformación	
post-emplazamiento	en	la	USC	y		su	en-
torno,	en	el	intervalo	temporal	citado,	es	
poco	 conocida.	 Sin	 embargo,	 a	 lo	 largo	
de	 este	 trabajo	 se	 evidenciarán	 nuevos	
conjuntos	de	 estructuras,	 profusamente	
distribuidos	 en	 todo	el	 área	de	estudio,	
que	permitirán	evaluar	cuáles	son	las	ti-
pologías	 de	 deformación	 involucradas.	
Esto	 permitirá,	 dentro	 del	 mismo	 mar-
co	geotectónico	y	aplicando	los	modelos	
estructurales	 que	 se	 van	 a	 desarrollar,	
reinterpretar	 y	 entender	 algunas	 de	 las	
grandes	estructuras	tardías	de	la	USC	y	
de	su	entorno.	También	se	van	a	estudiar	
las	 implicaciones	más	 generales	 de	 es-
tas	tipologías	de	deformación	dentro	del	
contexto	evolutivo	tardío	del	Pirineo	y	del	
norte	de	la	península	Ibérica.
	
	 El	 interés	 de	 este	 planteamiento	
radica	 fundamentalmente	 en	 entender	
la	 evolución	 estructural	 y	 tectónica	 de	
la	USC	y	su	entorno	desde	su	emplaza-
miento	hasta	la	actualidad,	generando	un	
modelo	que	permita	explicar	dicha	evo-
lución	 tardía,	 relacionarlo	 con	 la	 sismo-
tectónica y la neotectónica y definir así la 
evolución	tardía	del	orógeno	pirenaico	en	
esta	zona.	Algunas	de	implicaciones	más	
generales	 permitirán	 entender	 parte	 de	
la	evolución	de	la	cadena	pirenaica	den-
tro	de	una	región	más	amplia	que	abarca	
el	N	y	W	de	la	Península	Ibérica.
	 De	manera	general,	este	trabajo	y	
sus	 conclusiones	 resultarían	 imposibles	
sin	la	existencia	de	una	serie	de	paráme-
tros	 fundamentales	 ajenos	 a	 nosotros:	
por	un	lado,	la	excepcionalidad	absoluta	
de los afloramientos en la USC y su en-
torno,	tanto	en	cantidad	como	en	calidad	
y	variedad,	algo	que	por	bien	conocido	no	
es	menos	importante.	
	 Por	otro	lado,	la	existencia	de	geo-
información	digital	de	muy	alta	 calidad,	
generalmente	gratuita	 y	 de	 fácil	 acceso	
en	Internet,	 junto	a	 la	 tremenda	evolu-
ción	de	los	sistemas	de	software	y	hard-
ware en	los	últimos	años	y	que	ahora	se	
aplican	 como	 herramienta	 habitual	 en	
Geología.	
	 Además,	 solo	 la	 existencia	 de	 un	
fondo	 de	 conocimiento	 tan	 importante	
del	norte	de	la	Península	y	la	facilidad	de	
adquisición	de	gran	parte	de	los	trabajos	
realizados	en	estas	áreas,	ha	permitido	la	
realización	de	este	trabajo.
	 Por	otra	parte	y	como	en	capítulos	
siguientes	 se	 evidenciará,	 el	 descubri-
miento	de	un	único	y	nuevo	yacimiento	
paleontológico permitirá redefinir parte 
importante	 del	marco	 estructural	 tardío	
de	la	USC.	
	 El	parámetro	tiempo	muchas	veces	
definido por la Paleontología es siempre 
decisivo	y	de	crucial	importancia	en	la	in-
terpretación	de	cualquier	proceso	geoló-
gico	que	evolucione	en	el	tiempo.
	 Esta	 relación	 entre	 la	 Paleontolo-
gía	 y	 la	 Tectónica	muestra	 de	 otra	 for-
ma	 la	 íntima	 vinculación	 que	 existe	 en	
la	naturaleza	entre	todas	y	cada	una	de	
las	partes	en	las	que,	para	entenderla,	la	
subdividimos.																																												
CAPÍTULO . INTRODUCCIÓN 
. Objetivos
	 El	 objetivo	 fundamental	 de	 este	
trabajo	es	la	descripción	e	interpretación	
de	las	tipologías	de	deformación	deduci-
das	para	la	USC	y	su	entorno	a	partir	de	
los	conjuntos	estructurales	detectados	en	
un	intervalo	temporal	que	abarca	desde	
el final del emplazamiento de la USC en 
el	Oligoceno	inferior	más	reciente	(Meigs	
et al.,	 1996;	 Meigs,	 1997;	 Senz	 y	 Za-
morano,	 1992;	Martínez	 Peña	 y	 Pocoví,	
1988;	 Burbank	 et al.,	 1992a),	 hasta	 la	
actualidad.
	 Se	pretende	estudiar	aquí	la	rela-
ción	espacial	y	temporal	existente	entre	
las	tipologías	de	deformación	deducidas,	
dentro	 del	 marco	 geotectónico	 general	
de	convergencia	oblicua	entre	las	placas	
tectónicas	Ibérica	y	Europea.	Ello	permi-
tirá	integrar	en	una	secuencia	lógica	los	
eventos	 de	 deformación	 tardía	 detecta-
dos,	lo	que	permitirá	vincular	la	deforma-
ción	post-emplazamiento	de	 la	USC	con	
la	actividad	tectónica	reciente	(neotectó-
nica	y	sismotectónica).	
	 Este	marco	general	de	objetivos	se	
aborda	mediante	diferentes	procedimien-
tos:
	 •	En	primer	lugar,	la	realización	de	
cartografías	geológicas,	tanto	a	partir	de	
datos	y	trabajo	de	campo	como	mediante	
el	uso	de	técnicas	de	fotointerpretación,	
teledetección	 con	 modelos	 digitales	 del	
terreno	 e	 integración	 de	 datos	 existen-
tes.	También	se	han	realizado	cartogra-
fías	estructurales	de	detalle	en	zonas	con	
afloramientos excepcionales.
	 •	 Εn	 segundo	 lugar,	 mediante	 la	
extensión geográfica fuera de la USC de 
los	conceptos	entendidos	en	zonas	con-
cretas	de	la	USC,	se	podrán	describir	los	
distintos	 aspectos	 de	 estas	 deformacio-
nes	a	nivel	regional,	utilizando	métodos	
de trabajo cartográficos y teledetectivos.
	
	 •	Paralelamente,	se	ha	aglutinado	
la	 mayor	 cantidad	 posible	 de	 datos	 de	
todas las fuentes bibliográficas disponi-
bles,	para	intentar	entender	la	evolución	
estructural	reciente	de	la	península	Ibéri-
ca,	haciendo	hincapié	fundamentalmente	
en	la	evolución	de	la	Unidad	Surpirenaica	
Central	y	áreas	adyacentes.	
Más	adelante	se	describen	de	ma-
nera	 somera	 las	 principales	 caracterís-
ticas	 del	 orógeno	 pirenaico	 en	 su	 zona	
central	(apartado	2.1.2).	
En	los	trabajos	consultados,	los	di-
versos	autores	han	calculado	una	serie	de	
valores	de	acortamiento	mediante	cortes	
compensados	en	dirección	N-S.	Estos	va-
lores	 de	 acortamiento	 son	 aproximada-
mente	 coherentes	 con	 la	 separación	 en	
el	 pasado	de	 las	 placas	 Ibérica	 y	 Euro-
pea	 reconstruida	 a	 partir	 de	 datos	 pa-
leomagnéticos.	 Sin	 embargo,	 como	 co-
mentaremos	 más	 adelante,	 para	 todas	
las	reconstrucciones	de	paleoposición	de	
la	placa	Ibérica	durante	la	convergencia	
Meso-Cenozoica,	el	vector	medio	de	mo-
vimiento	es	oblicuo	y	la	magnitud	del	mo-
vimiento	en	dirección	N-S	es	muy	similar	
al	E-W	(apartado	1.2).	Esta	situación	es	
especialmente clara a partir del final del 
Cretácico.	Por	tanto,	los	cortes	N-S	sólo	
pueden definir la componente normal de 
acortamiento	a	 la	zona	de	convergencia	
entre	 Iberia	 y	 Europa	 (de	 dirección	 E-
W).	
	 Explorar	 esta	 posibilidad,	 buscar	
los	marcadores	de	este	hipotético	acor-
tamiento	oblícuo,	es	lo	que	en	origen	mo-
tiva	este	trabajo	de	tesis	doctoral.
	 Se	han	integrado	también	algunos	
de	los	resultados	de	un	amplio	estudio	de	
perfiles sísmicos realizado por nosotros 
en	la	USC	que	ayudan	a	soportar	la	des-
cripción	de	 los	conjuntos	de	estructuras	
descubiertos	en	la	USC.			Este	estudio	de	
perfiles sísmicos en 3D no ha podido ser 
integrado	 por	 problemas	 de	 tiempo	 en	
este	 trabajo	de	 tesis,	pero	será	 la	base	
de	futuros	trabajos.
	
	
	 A	 lo	 largo	de	este	 trabajo	se	van	
a	describir	detalladamente	dos	conjuntos	
de	estructuras	tardías	descubiertos	en	la	
USC.	 El	 primero	 de	 ellos	 es	 un	 conjun-
to	de	fallas	con	saltos	dominantes	en	di-
rección	y	el	segundo	corresponde	con	un	
tren	de	pliegues	de	dirección	NE-SW	si-
milares	a	los	ya	descritos	en	la	literatura	
en	el	NE	de	la	cuenca	del	Ebro.	
	 Ambos	se	enmarcarán	en	un	con-
texto	transpresivo	en	el	cual	las	fallas	con	
saltos	 dominantes	 en	 dirección	 respon-
den	a	deformación	dominada	por	cizalla	
simple.
	 Por	esto,	los	antecedentes	se	han	
subdividido	en	cinco	subcapítulos.	El	pri-
mero	hace	referencia	al	marco	geológico	
y	 estructural	 del	 Pirineo,	 someramente	
se	 enumeran	algunas	de	 las	 principales	
características	de	este	y	el	marco	geotec-
tónico	en	el	que	se	desarrolla.	El	segundo	
hace	referencia	a	la	USC,	objetivo	princi-
pal	de	este	trabajo	de	tesis,	sobre	todo	
a	su	subdivisión	interna	en	unidades.	En	
el	tercero	de	estos	subcapítulos	se	hace	
una	 introducción	 a	 la	 nomenclatura	 es-
tratigráfica genérica que se va a utili-
zar.	De	 los	dos	restantes,	el	primero	de	
ellos	está	en	relación	con	las	estructuras	
estudiadas	 en	 los	 trabajos	 de	 campo	 y	
cartografía	en	la	zona	centro-oriental	de	
la	USC	aquí	presentados.	El	segundo	es	
una	 recopilación	de	 ideas	generales	 so-
bre	el	marco	teórico	en	el	que	se	mueve	
este	trabajo	en	cuanto	a	deformación	por	
transpresión se refiere. Se ha considera-
do	necesario	hacer	esta	recopilación	teó-
rica	ya	que	 se	van	a	presentar	muchos	
datos	 que	 son	 interpretables	 dentro	 de	
los	diferentes	matices	que	la	deformación	
dominada	por	cizalla	simple	permite.
CAPÍTULO . ANTECEDENTES
. Contexto estructural de los Pirineos
 La	USC,	 objetivo	 principal	 de	 es-
tudio	de	este	trabajo,	ha	de	entenderse	
como	 parte	 involucrada	 en	 la	 evolución	
de los Pirineos (posición en la fig. 2.1a). 
Resumimos	a	continuación	algunos	de	los	
principales	rasgos	de	la	estructura	de	la	
cadena	pirenaica	en	los	Pirineos	Centra-
les (fig. 2.1a y b).
	 La	Cadena	Pirenaica	en	la	zona	en-
tre	Francia	y	España	representa	un	oró-
geno	 de	 convergencia	 continental.	 Los	
Pirineos	Centrales	representan	una	parte	
importante	 de	 la	 zona	 de	 convergencia	
entre	 las	 placas	 Europea	 e	 Ibérica,	 de-
formada	principalmente	desde	el	Cretá-
cico	superior	hasta	el	Mioceno.	Esta	zona	
central	 presenta	 características	 de	 do-
ble	cuña	asimétrica	con	doble	vergencia	
(Beaumont	et al.,	2000).
	 La	 cuña	 sur	 esta	 constituida	 por	
un	 imbricate stack	 que	 involucra	 rocas	
de	cobertera	y	un	antiformal stack	desa-
rrollado	en	rocas	de	basamento.	Ambos	
conjuntos	 tienen	 vergencia	 sur,	 aunque	
con	algunos	retrocabalgamientos	de	ver-
gencia	norte	(Vergés	y	Muñoz,	1990).	La	
cuña	 norte	 esta	 constituida	 por	 un	 im-
bricate stack	de	vergencia	norte	que	in-
volucra	rocas	de	cobertera	y	basamento	
(Beaumont	et al.,	2000;	Muñoz,	1992).
	 La	deformación	de	esta	doble	cuña	
al	 inicio	 migra	 principalmente	 hacia	 el	
antepaís	 con	 vergencia	 sur,	 generan-
do	 cuencas	 tipo	 piggyback.	 Durante	 el	
mismo	tiempo	también	están	documen-
tadas	 deformaciones	 internas	 hacia	 el	
hinterland	y	de	vergencia	norte	(Vergés	
y	Muñoz,	 1990).	 Tanto	 las	 dimensiones	
como	los	desplazamientos	calculados	y	el	
acortamiento	interno	son	mayores	en	la	
cuña	sur	que	en	 la	norte	 (Beaumont	et 
al.,	2000).
	 El	 antiformal stack	 de	materiales	
de	basamento	de	la	cuña	sur	está	limita-
do	hacia	el	norte	por	la	falla	Norpirenaica	
(Muñoz,	1992).	Esta	 falla	mayor	 se	de-
sarrolló	durante	el	desplazamiento	sines-
tral	de	Iberia	respecto	a	Europa	durante	
el	Cretácico	medio	(Choukroune,	1976).	
La	 falla	 Nord-pirenaica	 evolucionó	 des-
de	un	régimen	transtensivo	sinestral	de	
edad	Albo-Cenomaniense,	con	la	génesis	
de	 cuencas	 tipo	 pull apart	 y	 desarrollo	
de metamorfismo térmico (García Senz, 
2002;	Debroas,	1990;	Goldberg	y	Malus-
ki,	1988),	a	un	régimen	transpresivo	du-
rante	la	convergencia	desde	el	Senonien-
se	 inferior	 (Puigdefábregas	 y	 Souquet,	
1986;	 Debroas,	 1990).	 La	 cantidad	 de	
convergencia	durante	 la	transpresión	se	
considera insignificante en comparación 
con	la	convergencia	general.
	 En	una	estrecha	banda	a	 lo	 largo	
de	la	falla	Norpirenaica	se	observan,	em-
bebidas entre  rocas metamórficas del 
mesozoico	 inferior,	 rocas	 granulíticas	 y	
lherzolitas	 (rocas	 ultrabásicas	 del	 man-
to	superior;	Choukroune,	1976;	Vielzeuf	
y	Kornprobst,	1984).	Estas	rocas	fueron	
transportadas	a	niveles	superiores	de	la	
corteza	durante	el	movimiento	predomi-
nantemente	sinestral	de	la	falla	Norpire-
naica.	En	los	Pirineos,	aparte	de	esta	es-
trecha	banda	paralela	a	la	falla	Norpire-
naica no se observan rocas metamórficas 
o	 de	 la	 corteza	 inferior	 post-hercínicas	
(Beaumont	et al.,	2000).
Según	Beaumont	et al.	(2000),	la	
interpretación	de	 la	estructura	profunda	
del	Pirineo	a	escala	litosférica,	como	una	
doble	cuña	con	doble	vergencia	que	solo	
involucra	materiales	de	la	corteza	supe-
rior,	es	la	que	mejor	se	ajusta	a	los	datos	
geofísicos	existentes	sobre	este	orógeno	
(perfiles profundos de sísmica de reflexión 
y	 refracción,	mapas	de	anomalías	mag-
néticas, magnetotelúricos, tomográficos, 
de flujo térmico, etc.) (Cho�rounek 	et al.,	
1989;	Daignières	et al.,	1989;	Roure	et 
al.	 1989;	 Torné	 et al.	 1989;	 Mattauer,	
1990;	Muñoz,	 1992;	 Pous	et al.,	 1995;	
Ledo,	 1996;	 etc).	 Según estos autores,	 	 	
la	 corteza	 de	 Iberia	 se	 desacoplaría	 en	
dos	partes,	y	la	parte	inferior	subduciría,	
conjuntamente	 con	el	manto	 litosférico,	
en	el	manto	y	por	debajo	de	la	placa	eu-
ropea.
	 A	cada	lado	de	las	cuñas	orogéni-
cas	se	encuentran	preservadas	una	serie	
de	cuencas.	Al	norte,	la	cuenca	de	fore-
land	de	Aquitania	 tiene	un	relleno	sedi-
mentario	de	hasta	5.000	m	de	potencia	
de	sedimentos	 turbidíticos	del	Cretácico	
superior,	 cubiertos	 por	 hasta	 5.000	 m	
de	 serie	 paleógena	 fundamentalmen-
te	 continental	 (Deramond	 et al., 1993; 
Buis	y	Rey,	1975).	La	cuenca	de	foreland	
de	Aquitania	se	desarrolló	fundamental-
mente	 en	 el	 footwall	 del	 cabalgamiento	
frontal	norpirenaico	y	no	fue	involucrada	
de	manera	importante	en	el	conjunto	de	
cabalgamientos	norpirenaicos.	Solo	du-
Figura .:	a)	Mapa	de	localización	de	los	Pirineos	en	el	N	de	España	y	S	de	Francia.	b)	Sección	de	
escala	cortical	basada	en	el	perfíl	sísmico	ECORS.	Tomado	de	Teixell	(1996)
rante	el	Paleógeno	es	deformada	por	un	
conjunto	 de	 pliegues	 y	 cabalgamientos	
menores	 en	 las	 inmediaciones	 del	 foot-
wall	 del	 cabalgamiento	 frontal	 (Baby et 
al.,	1988;	Déramond	et al., 1993).
	 Al	 sur,	 la	 cuenca	 cretácica	 pire-
naica	es	más	grande	en	planta	y	la	sec-
ción	 general	 compuesta	 es	 mayor.	 Los	
primeros	 depósitos	 sinorogénicos	 están	
representados	por	turbiditas	del	Cretáci-
co	superior,	similares	a	las	de	la	cuenca	
de	 Aquitania	 pero	menos	 potentes.	 Es-
tas	 turbiditas	 evolucionan	 en	 el	 tiempo	
en	sucesiones	continentales	del	Cretacico	
superior-Eoceno	inferior.	Las	series	supe-
riores	 del	 Eoceno	 están	 caracterizadas	
principalmente	 por	 secuencias	 marinas	
con	 fuertes	 variaciones	 laterales	 de	 fa-
cies	y	espesores	(Puigdefábregas	et al.,	
1986	y	1992).
	 Parte	 de	 esta	 cuenca,	 junto	 con	
materiales	 Mesozoicos	 y	 Paleógenos	
transportados	mecánicamente	 en	 gene-
ral sobre el Triásico evaporítico, configu-
ra	 la	 denominada	 Unidad	 Surpirenaica	
Central	 (USC)	 en	el	 sentido	de	Seguret	
(1972).	Se	sitúa	 inmediatamente	al	 sur	
de	la	Zona	Axial	y	está	integrada	por	tres	
láminas	tectónicas	con	poca	deformación	
interna:	Boixols,	Montsec	y	Sierras	Mar-
ginales	 (Seguret,	 1972;	 Garrido-Megías	
y	Ríos,	1972;	Camara	y	Klimowitz,	1985;	
Muñoz,	 1992;	 Berástegui	 et al., 1993; 
Vergés,	1999).
En	su	ultima	etapa,	cuenca	de	fore-
land	del	Ebro,	se	sedimentan	materiales	
predominantemente	 continentales	 con	
espesores	de	hasta	4	km	entre	el	Priabo-
niense	y	el	Mioceno	inferior	(Burbank	et 
al., 1992a; Mellere, 1993; Teixell, 1996). 
Posteriormente	materiales	clásticos	relle-
naron	 la	 cuenca	 ya	 endorreica	 del	 Ebro	
desde	 el	Mioceno	medio	 y	 fueron	 ente-
rrando	 el	 conjunto	 de	 cabalgamientos	
surpirenaico.
	 Para	estimar	el	acortamiento	e	in-
tegrando	los	diferentes	datos	geológicos	
y	geofísicos,	los	autores	precedentes	han	
realizado	 muchos	 cortes	 compensados,	
siempre	en	trazados	N-S.	En	los	Pirineos	
Centrales,	 los	 acortamientos	 estimados	
en	 esta	 dirección	 varían	 entre	 los	 165	
km	de	Beaumont	et al.	(2000)	que	se	si-
tuaría	entre	los	máximos,	los	125	km	de	
Muñoz	(1992),	los	111	km	de	Deramond	
et al.	(1984),	 los	106	km	de	Williams	y	
Fischer	(1984)	y	los	88	km	de	Seguret	et 
al.	 (1985)	entre	 los	mínimos.	Estos	va-
lores	de	acortamiento	son	coherentes	a	
rasgos	generales	con	 la	componente	de	
movimiento	en	dirección	N	de	Iberia	con	
respecto	a	Europa	estable	(Beaumont	et 
al.,	2000).
	 Según	 las	 interpretaciones	 exis-
tentes,	 la	 dirección	 de	 transporte	 de	 la	
USC	sobre	el	antepaís	mediante	cabalga-
mientos	se	mantuvo	constante	entre	N-
S	y	NNE-SSW	(Beaumont	et al.,	2000).	
Esta	dirección	ha	sido	deducida	a	partir	
de los patrones cartográficos, de criterios 
cinemáticos	en	algunos	planos	de	cabal-
gamiento	(Muñoz,	1992)	y	de	la	ausen-
cia de rotaciones significativas a lo largo 
de	ejes	verticales	(Dinarés	et al.	1992).	
Estas	 observaciones	 implican	 una	 con-
vergencia	entre	 las	placas	Ibérica	y	Eu-
ropea	prácticamente	normal	a	lo	largo	de	
la	fase	orogénica	principal	(Beaumont	et 
al.,	2000).	
	 Sin	 embargo,	 para	 todas	 las	 re-
construcciones	de	la	paleoposición	de	la	
placa	Ibérica,	al	menos	desde	la	anoma-
lía magnética 34 (Senoniense) el vector 
medio	 de	 convergencia	 con	 respecto	 a	
Europa estable es oblicuo (ver fig. 2.2), y 
la	descomposición	de	este	vector	medio	
indica	magnitudes	 relativamente	 simila-
res	para	las	dos	componentes	N-S	y	E-W,	
(Grimaud	et al.	1982;	Roest	y	Srivasta-
va,	 1991;	Olivet,	 1996;	 Rosembaum	et 
al.,	2002;	Sibuet	et al.,	2004;	Srivastava	
et al.,	1990;	Dewey	et al.,	1989;	etc.).	La	
misma	tendencia	se	obtiene	de	los	traba-
jos de Mazzoli y Helman (1994) específi-
cos	para	la	evolución	del	movimiento	de	
placas	desde	el	Neógeno.
 Esto significa que la cantidad de 
movimiento	en	dirección	desde	al	menos	
la anomalía magnética 34 (Senoniense) 
no es insignificante en comparación con 
la	 convergencia	 general.	 Por	 tanto,	 los	
cortes	 N-S	 presentados	 por	 los	 distin-
tos	autores	para	el	Pirineo	no	explican	la	
componente	de	movimiento	relativo	de	la	
Península	Ibérica	hacia	el	W	con	respecto	
a	Europa,	de	magnitud	similar	a	la	N-S,	
y las morfologías cartográficas y en sec-
ción	presentadas	en	la	literatura	para	las	
distintas	 estructuras	 del	 Pirineo	 Central	
no reflejan este movimiento.                
ANTECEDENTES PIRINEOSCAPÍTULO 2
	 La	 Unidad	 Surpirenaica	 Central	
es	el	contexto	fundamental	sobre	el	que	
se	desarrolla	este	 trabajo.	 La	USC	con-
textualiza tanto a nivel geográfico como 
geológico	gran	parte	de	los	trabajos	de-
sarrollados	a	continuación.	Para	conocer	
mejor	 este	 punto	 de	 inicio	 se	 procede	
a	 continuación	 a	 comentar	 brevemente	
tanto el marco geográfico como un resu-
men	de	las	principales	unidades	y	carac-
terísticas	geológicas	que	la	componen	en	
su	sector	Centro-Oriental.
2.2.1 Contexto geográfico de la 
USC
 El ámbito geográfico que abarca 
la	parte	centro	oriental	de	la	USC,	en	la	
que	 fundamentalmente	 se	 ha	 trabajado	
en	campo	para	este	trabajo,	correspon-
de	 a	 las	 provincias	 de	 Lérida	 y	 Huesca	
(en	Cataluña	y	Aragón	respectivamente).	
Más	en	detalle	esta	zona	está	aproxima-
damente	 limitada	 por	 los	 ríos	 Noguera	
Ribagorzana	al	W	y	Segre	al	E.	En	direc-
ción	N-S	la	zona	sobre	la	que	más	se	ha	
trabajado	 estaría	 limitada	 al	 sur	 por	 el	
valle	de	Ager	y	hacia	al	norte	se	extende-
ría	más	allá	de	las	sierras	de	San	Gervás	
y	del	Boumort.	Gran	parte	de	la	comarca	
leridana	del	Pallars Jussa	está	englobada	
en esta área geográfica.
	 Toda	esta	zona	está	dentro	del	co-
nocido	 como	 prepirineo	 de	 Lérida	 en	 el	
que	las	lineaciones	montañosas	se	dispo-
nen	con	una	dirección	principal	E-W,	res-
pondiendo	a	estructuras	geológicas	ma-
yores	 y	 están	 profundamente	 cortadas	
por	 ríos	de	dirección	N-S.	Entre	medias	
de	 estas	 lineaciones	 montañosas	 más	
discretas	se	disponen	amplios	valles,	en	
general	dedicados	a	la	agricultura.	
	 Algunas	 de	 las	 poblaciones	 más	
importantes	dentro	de	esta	zona	de	cli-
ma	 claramente	 mediterráneo	 son	 Ager,	
Tremp,	 Oliana,	 Coll	 de	 Nargó,	 Orgañá,	
etc.	
.. Contexto estructural de la 
USC
	 El	contexto	estructural	fundamen-
tal	de	este	trabajo	se	sitúa	en	la	denomi-
nada	Unidad	Surpirenaica	Central	(USC)	
en	términos	de	Seguret	(1972).	
Figura .:	Trayectoria	de	Iberia	con	respecto	a	Europa	estable,	tomada	de	Rosenbaum	et al.	(2002).
2.2 Contexto geográfico y estructural para la USC
	 Esta	 es	 un	manto	 de	 corrimiento	
situado	al	sur	del	núcleo	Axial	del	Pirineo	
y	de	más	de	50	km	en	dirección	N-S	y	
más de 90 en E-W (posición en fig. 2.1). 
Corresponde	 a	 materiales	 de	 cobertera	
despegados	en	general	 sobre	 los	mate-
riales	dúctiles	del	Keuper,	sin	que	estén	
involucrados	 en	 esta	 unidad	 materiales	
de basamento. Su rango estratigráfico 
cubre	en	mayor	o	menor	medida	desde	
el	Triásico	hasta	el	Cenozoico.	Tiene	una	
aloctonía	muy	importante,	que	varia	se-
gún	autores	pero	que	se	sitúa	en	valores	
mínimos	razonables	de	40	km	sobre	los	
materiales	autóctonos	del	Ebro	(Seguret,	
1972;	Garrido-Megías	y	Ríos,	1972;	Ca-
mara	 y	 Klimowitz,	 1985;	Muñoz,	 1992;	
Berástegui	 et al., 1993; Vergés, 1999; 
Muñoz	 y	 Teixell,	 2000;	 García	 Senz,	
2002;	y	un	largo	etc.)
	 Estructuralmente	esta	unidad	está	
dividida	a	su	vez	en	tres	grandes	láminas	
que	de	norte	a	sur	se	denominan	Boixols,	
Montsec	y	Sierras	Marginales,	cada	una	
de	ellas	limitada	por	estructuras	mayores	
(cabalgamientos	en	ultima	fase),	algunas	
de las cuales reflejan actividad de inver-
sión	parcial	de	fallas	extensionales	meso-
zoicas	(Seguret,	1972;	Garrido-Megías	y	
Ríos,	1972;	Camara	y	Klimowitz,	1985;	
Farrell	et al.	1987;	Muñoz,	1992;	Berás-
tegui	et al., 1993; Vergés, 1999; Muñoz 
y	Teixell,	2000;	García	Senz,	2002;	y	un	
largo	etc.
	 De	 norte	 a	 sur,	 la	 secuencia	 de	
accidentes	mayores	 en	 el	 sector	 centro	
oriental	de	la	USC	y	que	limitan	estas	lá-
minas principales sería (fig. 2.3): 
	 •	Retrocabalgamiento	de	Morreres,	
zona	 compleja	 de	 cabalgamientos	 sus-
tractivos	 y	 retrocabalgamientos	 situada	
inmediatamente	al	sur	de	la	zona	de	las	
Nogueras	 (Teixell,	 2004;	 Muñoz,	 1992;	
Saura,	2004).
	 •	 Lámina	 de	 Boixols,	 limitada	 al	
norte	 por	 el	 retrocabalgamiento	 de	 las	
Morreres	(Muñoz,	1992;	Saura,	2004)	y	
al	sur	por	el	frente	de	Boixols;	entre	me-
dias	se	desarrolla	el	sinclinal	de	Santa	Fe.	
Este	frente	de	Boixols	esta	dominado	por	
una	serie	de	pliegues	de	escala	kilomé-
trica	de	dirección	aproximadamente	E-W,	
del	cual	el	más	importante	(San	Cornelli-
Boixols-Abella-Nargó)	es	un	anticlinal	de	
crecimiento	 de	 propagación	 de	 falla	 re-
lacionado	con	 inversión	parcial	de	 fallas	
extensionales	del	Cretácico	inferior	(Bond	
y	McClay,	1995;	Berástegui	et al., 1993; 
García	Senz,	2002;	Vergés,	1999;	etc.).	
En	 el	 presente	 trabajo	 se	 denominará	
“estructura	 de	 Boixols”	 a	 este	 conjunto	
estructural	que	limita	al	sur	la	lámina	de	
Boixols.
	 •	Lámina	del	Montsec,	 limitada	al	
norte	 por	 la	 estructura	 de	 Boixols	 y	 al	
sur	 por	 el	 cabalgamiento	 del	 Montsec;	
entre	medias	se	desarrolla	el	amplio	sin-
clinal	 de	 Tremp-Graus	 (Garrido	 y	 Ríos,	
1972;	 Camara	 y	 Klimowitz,	 1985;	 Ver-
gés,	 1999;	 Millán	 Garrido	 et al.	 2000;	
Teixell	y	Muñoz,	2000;	etc.).	El	cabalga-
miento	 del	Montsec	 también	 evoluciona	
desde	una	situación	previa,	en	la	que	se	
nuclea	sobre	pliegues	de	propagación	de	
falla	 relacionados	 con	 inversión	 parcial	
de	 fallas	extensionales	del	Cretácico	 in-
ferior	(Vergés,	1999;	Ullastre	y	Masriera,	
1992;	 Ullastre,	 1998;	 Muñoz	 y	 Teixell,	
2000;	etc.).	En	el	presente	trabajo	se	de-
nominará	“estructura	del	Montsec”	a	este	
conjunto	de	estructural	que	 limita	hacia	
el	sur	la	lámina	del	Montsec.	
•	 Lámina	 de	 Sierras	 Marginales,	
limitada	al	norte	por	el	 frente	de	 la	es-
tructura	del	Montsec	y	al	sur	por	el	fren-
te	de	cabalgamientos	surpirenaico	sobre	
el	 antepaís	 del	 Ebro.	 Esta	 unidad	 es	 la	
más	deformada	internamente	y	presenta	
una	serie	de	anticlinales,	sinclinales	y	ca-
balgamientos	de	relaciones	estructurales	
complejas,	entre	ellos	el	sinclinal	de	Ager,	
anticlinal	 de	Millá,	 sinclinal	 de	 Tragó	de	
la	Noguera	y	el	frente	de	cabalgamientos	
surpirenaico	 (Pocoví,	 1978;	 Senz	 y	 Za-
morano,	1992;	Millán	et al.,	1995;	Meigs	
et al.,	1996;	Meigs,	1997;	Martínez	Peña	
y	Pocoví,	1988;	Vergés,	1999;	Millán-Ga-
rrido	et al.,	2000;	Teixell	y	Muñoz,	2000;	
Teixell,	2004;	etc.).
	 En	el	material	autóctono	del	Ebro	
al	sur	de	la	USC	se	desarrolla	un	anticli-
nal	 de	 despegue,	 denominado	 anticlinal	
de	Barbastro,	que	se	relaciona	con	el	em-
plazamiento	hacia	el	sur	de	la	USC	(Senz	
y	 Zamorano,	 1992;	Millán	et al.,	 1995;	
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Peña	y	Pocoví,	1998;	Vergés,	1999;	Mi-
llán	et al.,	2000;	Teixell	y	Muñoz,	2000;	
etc).	Esta	estructura	se	incluye	en	la	acti-
vidad	tectónica	tardía	que	estudiamos	en	
este	trabajo.
	 La	 USC	 termina	 hacia	 el	 E	 en	 la	
zona	de	rampas	del	Segre	en	la	que	des-
taca	la	estructura	anticlinal	de	Oliana,	in-
terpretada	como	un	duplex antiformal	de	
materiales	 del	 autóctono	 en	 el	 footwall	
de	un	imbricate stack	en	materiales	alóc-
tonos	de	 la	cobertera	 (Vergés	y	Muñoz,	
1990;	Vergés	et al.,	1992;	Burbank	et al.,	
1992b;	Vergés,	1999).
	 El	 emplazamiento	 de	 la	 USC	 es	
consecuencia	 de	 la	 convergencia	 de	 la	
placa	 Ibérica	 con	 la	Europea	durante	el	
Mesozoico	y	Cenozoico	y	responde	a	pro-
cesos	de	deformación	en	cobertera	como	
respuesta	a	la	deformación	de	basamen-
to	y	crecimiento	al	norte	del	núcleo	axial	
de	 la	Cadena	Pirenaica	 (Seguret,	1972;	
Williams,	 1985;	 Cámara	 y	 Klimowitz,	
1985;	 Vergés,	 1999;	 Teixell	 y	 Muñoz,	
2000;	etc.).
	 No	se	va	a	entrar	en	más	detalle	
en	la	descripción	de	cada	una	de	estas	lá-
minas,	ya	que	en	general	las	estructuras	
cartografiadas y estudiadas a lo largo de 
este	 trabajo	son	claramente	posteriores	
y	cortan	limpiamente	las	anteriores.	Solo	
en	algunos	casos	concretos	en	los	que	se	
haga	referencia	a	algún	detalle	estructu-
ral	determinado	y	necesario	de	alguna	de	
estas	 estructuras	 se	 introducirá	 breve-
mente	allí	donde	corresponda.	Por	tanto	
estas	estructuras	mayores	se	van	a	utili-
zar como referencia, a veces geográfica, 
de	las	deformaciones	posteriores.
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	 Dado	el	carácter	tardío	del	conjun-
to	de	estructuras	que	se	va	a	estudiar	en	
adelante,	 no	 existen	 apenas	 en	 la	 USC	
sedimentos	 sintectónicos	 que	 permitan	
su	datación.	Por	ello,	al	igual	que	con	las	
estructuras	mayores,	se	va	a	utilizar	una	
referencia estratigráfica muy general de 
los	materiales	deformados	por	estas	es-
tructuras.	
	 La	 estratigrafía	 genérica	 utilizada	
en	este	trabajo	para	la	USC	corresponde	
a:
	 •	Materiales	dúctiles	del	Trias-Lias,	
o	facies	Keuper	para	la	parte	inferior	
de	la	serie.
	 •	Jurásico,	indiferenciado	en	todos	
los	casos.
	 •	El	 Cretácico	 inferior	 se	 subdivi-
de	 en	 los	 términos	 expuestos	 por	
García	Senz	(2002)	y	fundamental-
mente	a	partir	de	las	características	
reológicas	de	los	materiales	(duros	
y	blandos).
	 •	Del	Cretácico	superior	se	utiliza-
ran	 términos	 informales	genéricos;	
Fm.	Santa	Fe	para	 las	plataformas	
marinas	 del	 Cenomaniense;	 Fm.	
Margas	 del	 Montsec	 para	 las	 uni-
dades	 margosas	 del	 Santoniense	
y	 Fm.	 Valcarga	 para	 sus	 posibles	
equivalentes	en	Boixols;	Fm.	Aren	y	
Fm.	Tremp	para	los	términos	transi-
cionales	entre	Cretácico	y	Terciario.
	 •	Los	materiales	marinos	del	Eoce-
no,	correspondientes	a	plataformas	
con	Alveolinas	se	denominarán	ge-
néricamente	 “Grupo	 Figols”	 según	
Mutti	et al.	(1988).
	 •	Por	 ultimo	 se	 utiliza	 el	 término	
Conglomerados	de	la	Pobla	para	las	
unidades	“molásicas”	de	conglome-
rados	 discordantes	 y	 continentales	
en	 el	 norte	 de	 Boixols	 (Mellere	 y	
Marzo,	1992).	
	 De	la	misma	manera	que	para	las	
estructuras	mayores,	para	la	estratigrafía	
solo	se	harán	referencias	puntuales	a	da-
tos	más	en	detalle	cuando	se	necesiten	y	
serán	comentados	allí	donde	correspon-
da.
2.3 Nomenclatura estratigráfica utilizada
. Antecedentes de las distintas estructuras estudiadas en 
este trabajo
	 En	 general,	 la	 deformación	 post-
emplazamiento	en	la	USC	y	su	enlace	con	
la	evolución	neotectónica	y	sismotectóni-
ca	posterior	está	poco	estudiada	(Teixell	
y	Muñoz,	2000).	
	 La	única	excepción	la	constituye	la	
secuencias	 tectosedimentarias	 y	 las	 es-
tructuras	de	edad	Oligoceno-Mioceno	in-
ferior	del	antepaís	del	Ebro	en	el	 frente	
de	las	Sierras	Marginales	y	de	la	rampa	
de	Oliana,	donde	existe	un	amplio	bagaje	
de	estudio	estructural	a	lo	largo	de	las	ul-
timas	décadas	(Pocoví,	1978;	Senz	y	Za-
morano,	1992;	Millán	et al.,	1995;	Meigs	
et al.,	1996;	Meigs,	1997;	Martínez	Peña	
y	Pocoví,	1998;	Vergés,	1999;	Millán	et 
al.,	 2000;	 Teixell	 y	Muñoz,	 2000;	 entre	
otros).	
	 En	parte,	este	trabajo	viene	a	cu-
brir	algo	de	este	hueco	de	conocimientos,	
aunque siempre con la dificultad de con-
cretar	el	parámetro	tiempo.
	 Uno	de	los	conjuntos	estructurales	
descrito	en	este	trabajo	lo	constituye	una	
serie	de	fallas	con	salto	predominante	en	
dirección,	de	las	que	se	hablará	en	ade-
lante.	
	 Estas	 estructuras,	 no	habían	 sido	
descritas	 con	 anterioridad	 de	 manera	
concreta	ni	 detallada,	 y	en	 conjunto	no	
existe	 ningún	 trabajo	 que	 trate	 sobre	
ellas.	En	las	diferentes	cartografías	de	la	
serie MAGNA han sido identificadas algu-
nas	de	las	distintas	tipologías	estructura-
les	que	se	propondrán	más	adelante	pero	
en	 ninguna	 publicación	 representan	 un	
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conjunto estructural definido y suelen es-
tar	indiferenciadas.	Por	otro	lado,	en	los	
trabajos bibliográficos consultados sobre 
la USC, estas fallas han sido identificadas 
en	algunos	lugares,	pero	no	han	sido	en-
tendidas	ni	diferenciadas	como	conjunto	
estructural	independiente	de	las	grandes	
unidades	estructurales.	
	 Por	lo	general,	estas	fallas	con	sal-
to	dominante	en	dirección	son	menores	
en	comparación	con	 las	grandes	estruc-
turas	tempranas	como	las	estructuras	del	
Montsec	o	Boixols	(de	dirección	E-W),	y	
han	 sido	 atribuidas	 a	 diferencias	 en	 la	
cantidad	 de	 acortamiento	 en	 dirección	
N-S	 y	 por	 tanto	 interpretadas	 implícita	
o	explícitamente	como	fallas	de	transfe-
rencia.	
 Así las identifica Ullastre (1998), en 
la	estructura	del	Montsec,	o	García	Senz	
(2002)	en	la	estructura	de	Boixols	entre	
la	zona	del	monte	San	Cornelli	y	Abella.	
Igualmente	 lo	 hace	 Vergés	 (1999),	 con	
respecto	 a	 la	 estructura	 de	 Boixols	 en	
Coll	de	Nargó	o	Ullastre	et al.	 (1990)	y	
Ullastre	y	Masriera	(2006)	en	la	zona	del	
Culles.
	 Solo	 se	 han	 acercado	 al	 plantea-
miento	que	se	desarrolla	en	este	traba-
jo	los	comentarios	generales	de	Teixell	y	
Muñoz	(2000)	y	 los	 trabajos	en	 la	zona	
de	 las	 Nogueras	 de	 Saura	 (2004),	 que	
hablan	 sobre	 la	 deformación	 interna	 y	
tardía	 en	 la	 USC	 y	 zona	 de	 las	 Nogue-
ras	y	la	describen	como	“cabalgamientos	
complejos	de	planos	verticales”.	De	igual	
manera,	se	reconocen	semejanzas	con	el	
planteamiento	de	los	datos	estructurales	
y	la	interpretación	propuesta	de	éstos	en	
la	 zona	del	 Pedraforca	por	Duran-Delga	
et al.	(1989).
	 El	otro	conjunto	estructural	descri-
to	en	este	trabajo	lo	constituye	el	tren	de	
pliegues	oblicuos	que	atraviesa	en	direc-
ción	NE-SW	la	practica	totalidad	de	la	USC.	
Sobre	 estas	 estructuras	 no	 hay	 apenas	
datos	previos.	Alguna	de	las	cartografías	
existentes	evidencian	parcialmente	estas	
estructuras a lo largo del flanco sur de la 
estructura	de	Boixols,	por	ejemplo	Gar-
cía	Senz	(2002),	mapa	1:25.000	de	Iso-
na	(ICC,	nº	290-2-1)	y	alguna	más,	pero	
en	general,	estas	estructuras	no	han	sido	
continuadas	en	dirección	más	allá	de	un	
par	de	km.	
En	el	presente	apartado	no	se	pre-
tende	realizar	una	síntesis	exhaustiva	de	
los	términos	y	avances	en	esta	materia,	
más	bien	una	recopilación	de	herramien-
tas	 conceptuales	 actualizadas,	 que	 per-
mitan	al	lector	avanzar	en	el	conocimien-
to	de	la	deformación	en	regímenes	trans-
presivos.	
La	 organización	 de	 las	 ideas	 ex-
puestas	 está	 concebida	para	 apoyar	 los	
trabajos	realizados	en	campo,	con	mode-
los	digitales	del	terreno,	interpretaciones,	
etc.,	y	presentados	en	este	trabajo.
Existe	un	 claro	 sesgo	en	esta	 re-
copilación	 ya	 que	 esta	 concebida	 como	
apoyo	conceptual	a	una	serie	de	trabajos	
de	campo	y	cartografía	que	se	entienden	
como	 transpresivos	 dextrales.	 Poco	 se	
habla	aquí	de	los	fenómenos	de	transten-
sión,	de	la	génesis	de	cuencas	asociadas	
a	 esta	 tipología	 de	 deformación,	 de	 las	
implicaciones	 térmicas	 de	 estos	 siste-
mas,	de	 todo	el	desarrollo	de	 la	sismo-
logía	 y	 estudio	 de	mecanismos	 focales,	
etc.,	 estudios	 todos	 ellos	 desarrollados	
de	manera	simultánea	en	el	tiempo	a	los	
aquí	comentados.
Es	muy	 importante	 el	 número	de	
zonas geográficas en las que se han detec-
tado	mecanismos	de	deformación	trans-
presiva,	 tanto	 a	 escala	 puramente	 local	
como	de	tectónica	de	placas.	Los	concep-
tos	básicos	desarrollados	para	entender	
este tipo de deformación han influido en 
áreas	 de	 conocimiento	 tan	 variadas	 en	
la	geología	como	la	geomorfología,	geo-
logía	 regional,	 estructural,	 estratigrafía,	
sismotectónica	y	un	amplísimo	etcetera.
Para	 aquellos	 que	 tengan	 interés	
en seguir la trayectoria histórico-científi-
ca	de	los	conceptos	asociados	a	las	fallas	
desarrolladas	en	cizalla	simple,	se	reco-
mienda	el	trabajo	de	Sylvester	en	1988.
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Aunque	existen	en	la	literatura	va-
rias	y	excelentes	síntesis	 sobre	el	 tema	
(Wilcox	 et al., 1973; Biddle y Christie-
Blick,	1985;	Sylvester,	1988;	Holdsworth	
et al.,	1998;	Storti	et al., 2003), son muy 
extensas	 conceptualmente	 y	 tienden	 a	
aproximarse	al	problema	desde	todos	los	
ángulos	 posibles.	 Esto	 no	 es	 lo	 que	 se	
pretende	en	el	presente	trabajo	que	está	
enfocado	a	deformación	por	transpresión	
dextral,	en	dos	parámetros	fundamenta-
les,	geometría	básica	de	 las	estructuras	
tipo	que	se	desarrollan	en	este	estilo	de	
deformación	y	relaciones	temporales	bá-
sicas	entre	los	distintos	tipos	de	estruc-
turas	generadas.
Transpresión se define como un 
tipo	 de	 deformación	 particular	 que	 se	
desvía	 de	 la	 deformación	 cizalla	 simple	
mediante	 una	 componente	 de	 acorta-
miento	perpendicular	a	la	zona	de	defor-
mación	(Dewey et al.,	1998).	
La	presencia	simultánea	de	estruc-
turas	de	acortamiento,	como	pliegues	y	
cabalgamientos,	de	estructuras	extensio-
nales,	como	fallas	normales	y	de	estruc-
turas	que	representan	cizalla	horizontal,	
configuran las típicas características es-
tructurales	de	 los	regímenes	en	 los	que	
se	 desarrolla	 transpresión.	 La	 compleji-
dad	y	variedad	de	estas	estructuras,	indi-
vidualmente	o	en	combinación,	tiene	tres	
características	principales,	según	Naylor	
et al.	(1986):
•	Naturaleza	en échelon	de	fallas	y	
pliegues
•	Complicaciones	 debidas	 a	 com-
ponentes	 de	 inversión	 normal	 o	
inversa.
•	Desviaciones	laterales	de	las	fa-
llas	con	salto	predominante	en	di-
rección	 que	 crean	 zonas	 locales	
con	 comportamiento	 extensional	
y/o	compresivo.
En	el	 siguiente	apartado	se	 resu-
men	los	dos	tipos	de	deformación	gene-
ral	que	permiten	la	explicación	mecánica	
de	estos	conjuntos	de	estructuras.	Se	co-
menzará	ahora	esta	descripción	haciendo	
referencia	a	los	conjuntos	de	estructuras	
que	 se	 generan	 mediante	 deformación	
en	regímenes	de	cizalla	simple	y	después	
se comentarán algunas de las modifica-
ciones	en	 la	deformación	que	 implica	 la	
existencia	de	una	componente	de	acorta-
miento	perpendicular	a	la	zona	de	defor-
mación	(deformación	en	transpresión).
2.5.1 Cizalla pura versus cizalla 
simple
En	 deformación	 por	 cizalla	 pura	
(Anderson,	 1905)	 se	 producen	 conjun-
tos	 típicamente	 en	 pares	 conjugados,	
de	poca	longitud	relativa,	que	ayudan	a	
acomodar	 la	 componente	 frágil	 del	 es-
fuerzo,	todo	ello	en	regímenes	tectónicos	
de	acortamiento	cortical.	La	mayor	parte	
de	la	cizalla	pura	es	no-rotacional	y	tie-
ne	una	simetría	ortorrómbica.	Los	pares	
conjugados	de	fallas	con	salto	en	direc-
ción	predominante,	dextrales	y	sinestra-
les se forman a un ángulo de fi y menos 
fi en la dirección de acortamiento, siendo 
fi el ángulo de fricción interna (fig. 2.4 
A). Este ángulo fi, en materiales de co-
bertera	se	asume	como	valor	aproximado	
válido un ángulo de 30 grados. La defor-
mación	por	cizalla	pura	también	predice	
la	 formación	 de	 fracturas	 extensionales	
en	la	dirección	de	máximo	acortamiento	
y	fallas	inversas,	cabalgamientos	y	plie-
gues	 perpendiculares	 a	 dicha	 dirección	
de	acortamiento.	
Existen	 algunas	 fallas	 con	 salto	
predominante	 en	 dirección	 con	 impor-
tantes	desplazamientos	 (en	algunos	ca-
sos	 	 de	 15	 Km)	 que	 pueden	 explicarse	
mediante	 el	 mecanismo	 de	 cizalla	 pura	
(Lewis	 et al.,	 1988;	 Tirrul,	 1984,	 entre	
otros).	 Aun	 así,	 no	 es	 lo	 habitual	 en	 el	
registro	geológico	y	presuponen	dos	pro-
blemas	fundamentales	(no	son	los	únicos	
pero	quizá	sí	los	más	relevantes):	no	ex-
plican	la	alta	variedad	de	estructuras	que	
se	observan	asociadas	a	zonas	de	fallas	
con	saltos	predominantes	en	dirección	y	
exigen	compensar	de	alguna	manera	las	
estructuras	 generadas	 (suponiendo	 que	
en	 un	 área	 se	 desarrolle	 una	 falla	 dex-
tral	en	dirección	de	20	Km,	en	algún	lado	
deberíamos	encontrar	una	antitética	o	un	
conjunto	de	ellas,	cumpliendo	las	relacio-
nes	angulares	anteriores,	y	que	compen-
sen	el	movimiento).	
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	 Por	 el	 contrario,	 en	 deformación	
por	 cizalla	 simple	 la	 simetría	 es	mono-
clínica	y	 la	componente	rotacional	de	 la	
mayor	parte	del	esfuerzo	permite	expli-
car	 la	cinemática	de	 las	 fallas	con	salto	
predominantemente	en	dirección	a	todas	
las escalas (Tchalen�o, 1970) (ver figura 
2.4	B).	
	 Al	contrario	que	para	cizalla	pura,	
en	cizalla	simple	se	pueden	generar	una	
gran	variedad	de	estructuras	asociadas.	
	 Actualmente,	la	mayoría	de	las	fa-
llas	con	salto	predominante	en	dirección	
más	 importantes	 del	 mundo	 se	 entien-
den	en	 términos	de	 cizalla	 simple.	 Este	
mecanismo	 permite	 explicar	 las	 fallas	
con	salto	predominante	en	dirección	que	
tienen	centenares	de	kilómetros	de	lon-
gitud	y	desplazamiento,	así	como	dece-
nas	de	kilómetros	de	ancho,	aunque	para	
un	momento	dado	la	deformación	dentro	
de	ese	conjunto	de	estructuras	se	pueda	
resolver	en	una	zona	de	falla	activa	que	
solo	tiene	unos	metros	de	ancho.	
En	 este	 contexto	 de	 deformación	
por	cizalla	simple	se	suelen	generar	una	
serie	 de	 tipologías	 de	 estructuras,	 nor-
malmente	en échelon.	Estas	estructuras	
se definen a partir de modelos teóricos, 
experimentales	y	observaciones	en	cam-
po. Estas son (fig. 2.5):
•	 Estructuras	 tipo	 Riedel	 (R)	
(Tchlenko,	 1970)	 o	 sintéticas	
(Cloos,	1928).	Son	fallas	con	salto	
predominante	en	dirección.	
•	Estructuras	 tipo	Riedel	 conjuga-
das	(R’)	(Tchlenko,	1970)	o	antité-
ticas	(Cloos,	1928).	Son	fallas	con	
salto	predominante	en	dirección.
•	Estructuras	tipo	sintéticas	secun-
darias	(P)	(Skempton,	1966;	Tcha-
lenko,	1970	y	Tchalenko	y	Ambray-
ses,	1970).	Se	generan	a	un	ángu-
lo de menos la mitad de fi de la 
dirección	de	 la	cizalla	 inducida	en	
los	experimentos	y	son	 fallas	con	
salto	predominante	en	dirección.
•	 Fracturas	 extensionales	 o	 fa-
llas	 normales	 (T)	 (Tchalenko	 y	
Ambrayses,	 1970).	 Estas	 tipolo-
gías	aparecen	a	aproximadamente	
45	grados	de	la	zona	de	desplaza-
miento	principal.
Figura .:	Comparación	entre	 la	distribución	de	geometrías	resultantes	en	deformación	por	cizalla	
pura	(A)	y	cizalla	simple	(B)		(Tomado	de	Sylvester	(1988)	y	adaptado	de	Aydin	y	Page,	1984).	Para	una	
falla vertical de dirección N36W, en un contexto bidimensional y visto en planta.
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Figura .:	Elipse	de	deforma-
ción infinitesimal en cizalla sim-
ple, modificado de Bartlett et al.	
(1981).	En	este	se	muestran	las	
relaciones	 angulares	 entre	 los	
distintos	 tipos	 de	 estructuras.	
Estas	relaciones	angulares	solo	
son	válidas	para	el	primer	incre-
mento infinitesimal. Cuando se 
incrementa	 el	 desplazamiento	
en	la	PDZ,	las	estructuras	exis-
tentes	 tienden	 a	 rotar.	 Se	 ha	
adoptado	 esta	 representación	
y	no	otra	para	su	aplicación	ge-
neral	en	el	presente	trabajo	por	
dos	motivos:	incluye	las	estruc-
turas	de	tipología	X	y	además	es	
una	recopilación	de	estructuras	
tanto	teóricas	como	experimen-
tales.
Figura .:	 Rotación	 de	 estructuras	
extensionales	 (T)	 con	 el	 incremento	
de	la	deformación	y	continuación	de	la	
propagación	de	estas.	
	 a)	Rotación	y	posterior	propa-
gación	en	paralelo	a	la	dirección	favo-
rable	para	 la	generación	de	estructu-
ras	extensionales.
	 b)	 Rotación	 y	 propagación	
subsiguiente	 en	 la	 dirección	 paralela	
a	las	estructuras	de	tipo	Riedel.	(Syl-
vester, 1988; modificado de Wilson, 
1960). Esta figura se ha modificado, 
creando	su	imagen	especular	para	que	
el	movimiento	de	la	PDZ	sea	dextral.
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•	Estructuras	paralelas	a	la	zona	de	
desplazamiento	principal	(Y)	(Mor-
gensten	y	Tchalenko,	1967)	o	Zo-
nas	Principales	de	Desplazamiento	
(PDZ).
•	Estructuras	antitéticas	simétricas	
(X),	propuestas	por	Freund	(1970)	
y	 revisadas	por	Biddle	y	Christie-
Blick	(1985).
•	Estructuras	 tipo	 in Line	 (Wood-
cock	y	Schubert,	1994).	Son	fallas	
con	 salto	 predominante	 en	 direc-
ción.
•	 Perpendiculares	 al	 esfuerzo	 de	
acortamiento	principal	se	generan	
pliegues (Harding, 1973) y cabal-
gamientos.
Según	el	elipsoide	de	deformación	
infinitesimal definido por Wilcox et al.	en	
1973, con el primer incremento infini-
tesimal	de	deformación	a	lo	largo	de	un	
segmento	de	falla	con	salto	predominan-
te	en	dirección	se	desarrolla	este	conjun-
to	característico	de		estructuras.	A	nivel	
cinemático,	con	el	primer	incremento	de	
desplazamiento	se	pasa	de	un	marcador	
del	esfuerzo	circular	a	uno	elipsoidal	con	
sus	ejes	a	45	grados	de	los	límites	de	la	
cizalla.	Con	subsiguientes	desplazamien-
tos,	se	incrementa	la	relación	axial	de	la	
elipse	de	deformación	y	esto	causa	que	el	
eje	mayor	del	elipsoide	rote	para	ponerse	
en	 paralelo	 con	 los	 límites	 de	 la	 cizalla	
(esto	está	implícito	en	el	experimento	de	
la fig. 2.14). 
En	cizalla	dextral,	el	material	rota	
de	manera	horaria	y	más	rápidamente	si	
está	a	un	ángulo	alto	de	la	zona	de	des-
plazamiento	principal;	si	está	paralelo	no	
rotará.	Esta	rotación	hace	que	cualquier	
estructura,	al	nuclear,	tenga	aproximada-
mente	 su	 dirección	 teórica.	 Pero	 con	 el	
incremento	de	 la	deformación	 las	viejas	
estructuras	rotan	y	las	nuevas	se	forman	
en los ángulos definidos para el elipsoide 
de deformación infinitesimal. El resulta-
do	son	las	formas	sigmoidales	en	carto-
grafía	típicas	de	este	tipo	de	deformación	
(Wilson, 1960; ver figura 2.6). 
En planta o en afloramiento las es-
tructuras	 generadas	mediante	 deforma-
ción	 por	 cizalla	 simple	 se	 suelen	 carac-
terizar	por	una	amalgama	de	 fallas	 con	
salto	 predominante	 en	 dirección	 más	 o	
menos	continuas,	rectas,	que	pueden	es-
tar	 cortadas	en	 su	dirección	por	 ligeros	
saltos,	y	por	una	distribución	en échelon.	
Son	comunes	 las	distribuciones	de	plie-
gues	y	cabalgamientos	también	en éche-
lon (fig. 2.7). 
Las	zonas	de	desplazamiento	prin-
cipal	suelen	acabar	en	una	“cola	de	caba-
llo”	extensional	en	uno	de	sus	extremos	
y	en	un	acúmulo	estructural	inducido	vía	
cabalgamientos	 (en	 su	 correspondiente	
orientación)	en	el	otro	extremo.	Un	es-
quema/modelo	muy	sintético	de	distribu-
ción	espacial	de	este	tipo	de	estructuras	
se puede ver en la figura 2.8, modificada 
de	Biddle	y	Christie-Blick	(1985).
En	 profundidad,	 estas	 estructu-
ras	no	son	estrictamente	verticales,	sino	
que	 presentan	 geometrías	 helicoidales.	
Esto	se	debe	a	la	necesidad	de	unirse	en	
profundidad	a	las	zonas	de	deformación	
principal.	Naylor	et al.	(1986)	documen-
tan	en	un	experimento	la	geometría	tri-
dimensional	de	un	conjunto	de	fracturas	
Riedel,	mostrando	lo	que	denominan	“es-
tructura	en	 tulipán”	 (Tulip structures)	y	
que	se	caracterizan	por	tener	los	planos	
de	falla	cóncavos	hacia	arriba.	
Sylvester	 (1984)	 describe	 lo	 que	
denomina	 “estructuras	 en	 palmera”	
(Palm tree structures)	para	pliegues	y	fa-
llas (fig. 2.12). Estas se caracterizan por 
presentar	geometrías	de	planos	de	falla	o	
planos	axiales	también	helicoidales	pero	
convexos	hacia	arriba.	
Naylor	et al.	 (1986)	y	 los	experi-
mentos	de	Schreurs	(1994)	explican	cla-
ramente	 este	 fenómeno,	 atribuyendo	 el	
cambio	de	forma	a	la	existencia	de	com-
ponentes	de	convergencia	en	el	sistema.	
Así	 las	morfologías	 tipo	 tulipán	estarían	
genéticamente	más	relacionadas	con	de-
formación	 en	 cizalla	 simple	 o	 transten-
sión	que	con	transpresión.
En perfiles sísmicos estas fallas se 
caracterizan por su arquitectura en flor, 
ya sea positiva o negativa (figs. 2.9 y 
2.10).	
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Figura .:	 Morfolo-
gías cartográficas tipo 
para	 zonas	 deforma-
das	 en	 dirección	 (to-
mado	de	Woodcock	 y	
Schubert	(1994).	
Figura .: Un esquema/modelo muy sintético de distribución cartográfica de las estructuras asociadas 
a una PDZ dextral (modificado de Biddle y Christie-Blic�, 1985).
ANTECEDENTES TRANSPRESIÓNCAPÍTULO 2

Generalmente	 son	 difíciles	 de	
identificar, ya que estructuras generadas 
a	 partir	 de	 inversión	 parcial	 a	 favor	 de	
buzamientos	aparentes (dip-slip structu-
res)	pueden	generar	la	misma	respuesta	
(Bally, 1983). Consultar Harding (1990), 
Harding (1985) y Bally (1983) para un 
amplio resumen de criterios de identifi-
cación  de estas estructuras en perfiles 
sísmicos.
Una	 característica	 importante	 de	
estos	 conjuntos	 de	 estructuras	 genera-
dos	en	regímenes	de	deformación	en	ci-
zalla	 simple	es	que	en	 la	naturaleza	no	
tiene	por	qué	darse	todo	el	espectro	que	
aparece	a	partir	de	los	modelos;	pueden	
darse	 unas	 tipologías	 en	 unas	 zonas	 y	
predominar	otras	diferentes	en	áreas	ad-
yacentes.
Tchalenko	 (1970)	 observa	 la	 no	
dependencia	 de	 la	 escala	 en	 este	 tipo	
de	deformación,	y	por	tanto	ve	como	los	
conjuntos	 de	 estructuras	 se	 desarrollan	
a	diversas	escalas,	de	la	microscópica	a	
Figura .: 1) Esquema muy simplificado de una 
flor positiva y otra negativa en sección (Woodcoc� 
y	Schubert,	1994).	
Figura .: 2) Modelo idealizado de las características típicas de estas flores estructurales (tomado de 
Christie-Blick	y	Biddle,	1985).	
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la	 macroscópica	 (morfologías	 autosimi-
lares).	Podremos	encontrar	por	ejemplo,	
paralelos	a	 los	 trenes	de	pliegues,	esti-
lolitos	 o	 estructuras	 tensionales	 con	 di-
recciones	semejantes	a	todas	las	escalas.	
Además,	Tchalenko	y	Ambrayses	(1970)	
ponen de manifiesto lo que denominaron 
Riedel-within-Riedel structures,	fracturas	
de	tipo	Riedel,	subsidiarias	de	una	PDZ,	
que	a	su	vez	desarrollan	sus	propias	es-
tructuras	locales	tipo	R,	R’,	T,	etc.	y	que	
por	 tanto	 se	 comportan	 como	 una	 PDZ	
a	nivel	local.	Esto	se	puede	dar	en	cual-
quiera	 de	 las	 tipologías	 de	 estructuras	
mencionadas	anteriormente	y	a	cualquier	
escala.	
En	 este	 trabajo,	 para	 no	 introdu-
cir	equívocos	en	 la	nomenclatura	de	 los	
distintos	esquemas	estructurales	que	se	
van	 a	 describir,	 se	 utilizará	 el	 nombre	
de	“Riedel	de	segunda	generación”	(R2)	
para	aquellas	estructuras	que	se	compor-
ten	como	Riedel	de	una	estructura	que	a	
su	vez	ya	es	una	 falla	de	 tipología	Rie-
del (R); R3 para las que sean de tercera 
generación,	etc.	Si	fuera	necesario,	esto	
también	se	aplicaría	al	resto	de	estructu-
ras	asociadas.
A	continuación	se	realiza	una	des-
cripción	detallada	del	comportamiento	de	
cada	una	de	 las	 tipologías	estructurales	
asociadas	en	el	elipsoide	de	deformación	
infinitesimal descrito anteriormente.
2.5.2 Descripción detallada del 
conjunto de estructuras asocia-
das en el elipsoide de deforma-
ción infinitesimal en regímenes 
de deformación por cizalla simple 
a partir de modelos análogos y 
datos de campo
2.5.2.1 Estructuras tipo R
Son	 sintéticas	 con	 el	movimiento	
principal	de	la	zona	de	cizalla,	o	con	los	
márgenes	 del	 marco	 del	 experimento,	
en	su	caso.	Estas	estructuras	tienen	una	
componente	de	salto	en	dirección	y	otra	
de	 salto	 en	 vertical.	 Cuando	 se	 forman	
estas	fallas	tienen	buzamientos	práctica-
mente	 verticales.	 Cada	 una	 de	 estas	 R	
es	una	 falla	en	tijera,	ya	que	cambia	el	
sentido	del	salto	a	partir	del	punto	me-
dio.	Por	 tanto,	aproximadamente	 la	mi-
tad	de	 la	 falla	tiene	un	comportamiento	
en	dirección	y	con	una	componente	ex-
tensional	(transtensivo),	y	 la	otra	mitad	
en	 dirección	 y	 con	 una	 componente	 en	
compresión	(transpresivo).	
Tienen ángulos de mitad de fi con 
referencia	a	la	zona	principal	de	despla-
zamiento (fi es el ángulo de fricción in-
terna).	 Se	 sitúan	 a	 15	 o	 20	 grados	 de	
la	PDZ	(Tchalenko	y	Ambraseys,	1970).	
En	experimentos	(Naylor et al.,		1986)	se	
demuestra	que	el	ángulo	teórico	de	estas	
Figura .0: Estructura típica en flor positiva, sección sísmica de Harding (1985).
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estructuras	 varía	 con	 respecto	 al	 espe-
sor	 del	 depósito	multicapa	 simulado	 en	
el	modelo,	 de	 tal	manera	 que	 a	mayor	
espesor	mayor	ángulo	con	respecto	a	la	
PDZ. La distribución cartográfica escalo-
nada	responde	al	movimiento	relativo	del	
modelo	 análogo	 sobre	 la	 anisotropía	 de	
basamento.	Si	el	movimiento	es	dextral	
se	generan	escalonamientos	a	la	izquier-
da	(left stepping) y viceversa (fig. 2.11). 
Localmente	puede	suceder	exactamente	
lo	 contrario,	 pero	 esto	 sólo	 se	 ha	 visto	
en	modelos	análogos	y	de	manera	muy	
local.	
En	los	experimentos	que	presentan	
deformación	distribuida	homogéneamen-
te (Schreurs, 2003), y por tanto no nu-
cleada	en	anisotropías	previas,	el	 inter-
valo	espacial	en	planta	que	separa	cada	
una	 de	 estas	 estructuras	 está	 condicio-
nado	por	el	tipo	de	material	que	cortan	y	
por	el	espesor	de	la	sección	que	es	corta-
da	por	encima	del	nivel	de	despegue.
En 3D las estructuras de tipo R no 
suelen	ser	verticales	sino	helicoidales,	re-
torciéndose	para	encontrar	el	carril	prin-
cipal	en	profundidad.	Naylor	et al.	(1986)	
proponen	las	estructuras	tipo	tulipán,	en	
las	 que	 aparecen	 como	 cóncavas	 hacia	
arriba (fig. 2.12). Esto depende de tres 
factores:
•	Distribución	en échelon	en	la	na-
turaleza.
•	Geometría	 cóncava	 hacia	 arriba	
en	deformación	por	cizalla	simple.
•	 La	 necesidad	 de	 enraizarlos	 en	
una	 única	 falla	 de	 basamento	 en	
profundidad.
2.5.2.2 Estructuras tipo R’
Las	estructuras	R’	son	antitéticas	y	
se	generan	solo	ocasionalmente.	Cuando	
aparecen	 lo	 hacen	 normalmente	 en	 las	
zonas	de	solape	de	las	R.	Cuando	se	for-
man	 tienen	 buzamientos	 prácticamente	
verticales.	Tienen	ángulos	de	90	menos	
la mitad de fi con referencia a la zona 
principal	 de	 desplazamiento	 (Tchalenko	
y	 Ambraseys,	 1970).	 Al	 igual	 que	 para	
las	R,	en	los	experimentos	con	arena	de	
Naylor et al.	(1986),	el	ángulo	depende	
del	espesor	del	depósito	multicapa,	de	tal	
manera	que	a	más	espesor	mayor	ángu-
lo.	Rara	vez	se	desarrollan	en	la	natura-
leza	(Keller	et al.,	1982)	excepto	cuando	
existe	 una	 sobreposición	 importante	 de	
cizallas	de	tipo	R	(Tchalenko	y	Ambraseys	
1970;	Naylor et al.	1986).
2.5.2.3 Estructuras tipo P
Las	 estructuras	 tipo	 P	 se	 forman	
como	 consecuencia	 de	 la	 reducción	 de	
resistencia	al	cizallado	a	lo	largo	de	las	R,	
de	tal	manera	que	todo	el	desplazamien-
to	de	la	falla	de	basamento	no	puede	ser	
asumido	por	 las	R	en échelon.	El	sigma	
1	 local	 se	 reorienta	 y	 fuerza	 la	 génesis	
de las P a menos la mitad de fi de la PDZ 
(Naylor	et al.,	1986).	
Estos	 pequeños	 splays	 se	 forman	
en	las	terminaciones	de	las	R	y	se	curvan	
hasta	ponerse	paralelas	con	las	fracturas	
extensionales.	 Esto	 tiene	 como	 conse-
cuencia	que	 las	estructuras	 tipo	R	 sean	
en	dirección	en	la	zona	central	pero	pa-
san	a	ser	fracturas	normales	con	poco	o	
Figura .:	 Relación	
geométrica	 entre	 las	
PDZ	y	los	escalonamien-
tos	típicos	que	se	gene-
ran	 en	 las	 estructuras	
subsidiarias	tipo	Riedel.	
Para	 PDZ	 dextrales	 su-
ponen	 escalonamientos	
a	la	izquierda.	Esto	está	
considerado	 como	 un	
importante	indicador	ci-
nemático	 (experimento	
análogo	 de	 Richard	 et 
al.,	1995).
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ningún	movimiento	 en	 dirección	 en	 sus	
extremos.	 Sus	 buzamientos	 son	 típica-
mente	verticales	y	sus	longitudes	reduci-
das	en	comparación	con	las	R.
2.5.2.4 Estructuras tipo Y o PDZ (zo-
nas de desplazamiento principal o 
Principal	Displacement	Zones)
Estas	 zonas	 de	 desplazamiento	
principal	comprenden	un	conjunto	o	ma-
triz anastomosada de fallas que definen 
lentejones	 y	 zonas	 de	 cizalla	 en	 cuya	
parte	 central	 se	 concentra	 el	 desplaza-
miento.	Denominadas	 cizallas	 de	 tipo	 Y	
(Morgenstern	y	Tchalenko,	1967),	tienen	
buzamientos	 altos	 de	 los	 planos	 de	 fa-
lla.	El	 trazado	de	estas	estructuras	está	
compuesto	 fundamentalmente	 por	 nu-
merosas	fracturas	de	tipo	R	y	P	(Naylor 
et al.,	1986).	
En	 planta,	 la	 anchura	 de	 la	 zona	
de	deformación	responde	en	función	del	
espesor	de	los	materiales	de	la	cobertera	
y	también	en	función	del	tipo	de	material	
(arcillas,	 arenas	 de	 cuarzo,	 etc).	 Estos	
mismos	 patrones	 se	 reconocen	 en	 se-
dimentos	 recientes	 afectados	 por	 terre-
motos.	Suelen	tener	longitudes	mayores	
que	el	resto	de	estructuras	asociadas.	En	
sección	pueden	cambiar	dramáticamente	
de	geometría	y	 forma	en	pocos	kilóme-
tros.
2.5.2.5 Estructuras tipo X
Fracturas	 antitéticas,	 cartográ-
ficamente su dirección es de 90 grados 
más la mitad de fi con respecto a la PDZ. 
Propuestas	por	Freund	(1970)	y	 revisa-
das	por	Bartlett	et al.	(1981)	y	Biddle	y	
Christie-Blick	 (1985),	 suelen	 tener	 una	
componente extensional (fig. 2.13). Es-
tas	estructuras	se	desarrollan	fundamen-
talmente	 como	 vía	 para	 acomodar	 las	
componentes	rotacionales	en	regímenes	
de	deformación	en	cizalla	 simple,	 sepa-
rando	dominios	con	rotaciones	similares.	
Figura .:	Estructuras	 tridimen-
sionales	en	tulipán	(a)	y	en	palme-
ra (b), modificado de Woodcoc� y 
Schubert	(1994).	Representan	mor-
fologías	 helicoidales	 en	 la	 tercera	
dimensión	de	a)	fallas	tipo	Riedel	a	
partir	de	los	experimentos	análogos	
de	Naylor	et al.	(1976),	y	b)	super-
ficies axiales de pliegues en échelon	
(Sylvester,	1988).
ANTECEDENTES TRANSPRESIÓNCAPÍTULO 2
0
2.5.2.6 Estructuras tipo in line
No	 suelen	 aparecer	 en	 los	 mo-
delos	 análogos	 pero	 son	 relativamente	
abundantes	 en	 la	 naturaleza.	 Estas	 es-
tructuras	 aparecen	 como	 rebotes	 para-
lelos	 y	 sintéticos	 con	 las	 PDZ	 en	 zonas	
de	 deformación	 en	 cizalla	 simple	 y	 son	
más	abundantes	de	lo	que	implicitan	los	
modelos	 análogos,	 en	 los	 que	 rara	 vez	
aparecen	(Woodcock	y	Schubert,	1994).	
En	algunos	casos	estas	estructuras	están	
relacionadas	con	la	PDZ;	otras	veces,	con	
una	 distribución	 del	 esfuerzo,	 o	 con	 la	
existencia	de	cuerpos	aislados	por	fallas	
con	salto	predominante	en	dirección	con	
forma	lenticular,	así	como	con	la	existen-
cia	de	pliegues	forzados	cerca	de	las	PDZ.	
Para	 comentarios	más	 avanzados	 sobre	
la	distribución	de	la	deformación	que	ex-
plica	estas	in line structures,	ver	Mount	y	
Suppe	(1987)	y	Zoback	et al.	(1987).
2.5.2.7 Estructuras tensionales (T)
Suelen	ser	venas	de	tensión,	a	45	
grados	 de	 la	 PDZ	 y	 buzamientos	 verti-
cales.	También	se	desarrollan	con	abun-
dancia	fallas	normales	con	la	misma	di-
rección.	Con	el	 incremento	de	 la	 defor-
mación	 tienden	 a	 rotar	 y	 a	 dar	 formas	
sigmoidales,	 al	 igual	 que	 los	 pliegues	 y	
fallas.
Figura .:	 Estructuras	 tipo	 X	 con	 compo-
nentes	rotacional	y	extensional.	
a)	Esquema	de	distribución	y	sentido	de	la	ro-
tación	de	estas	estructuras	antitéticas	con	re-
lación	a	una	PDZ	dextral	de	dirección	N90	(de	
Woodcock	y	Schubert,	1994).	
b)	Modelo	esquemático	de	 la	rotación	de	blo-
ques	compartimentados	por	estructuras	antité-
ticas	cerca	de	la	intersección	de	la	falla	de	San	
Jacinto	y	San	Andrés.	El	sentido	de	rotación	es	
coherente	 y	 se	 genera	 localmente	 extensión	
cerca	de	 la	unión	de	 las	 fallas	antitéticas	con	
las	PDZ	(zonas	en	negro).	Tomado	de	Nichol-
son	et al.	(1986).	
c)	Fracturación	y	rotación	de	un	cristal	de	fel-
despato	en	una	matriz	blanda,	tomado	de	Ni-
cholson	et al.	(1986).	Las	orientaciones	de	las	
estructuras	que	 rompen	el	 cristal	 y	 los	 senti-
dos	de	rotación	de	los	distintos	fragmentos	son	
muy	similares	a	los	del	ejemplo	anterior.	La	ex-
tensión	se	produce	a	lo	largo	de	algunas	de	las	
estructuras	antitéticas.	En	cualquier	caso,	y	al	
igual	que	para	las	otras	estructuras,	este	pro-
ceso	es	independiente	de	la	escala.
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La	nucleación,	estilo	y	orientación	
final de estas estructuras, tanto en mo-
delos	análogos	como	en	sistemas	natura-
les, aparentemente está muy influenciada 
por	la	existencia	de	niveles	de	despegue,	
tipología	del	material	plegado	y	cantidad	
de	componente	en	compresión	(Wilcox	et 
al., 1973; Babcoc�, 1974).
La	 existencia	 de	 pliegues	 escalo-
nados, por sí sola, no justifica la existen-
cia	de	deformación	en	cizalla	simple,	ya	
que	 otros	 mecanismos	 pueden	 generar	
este	 tipo	 de	 distribución	 de	 estructuras	
(Harding,	 1985;	 Christie-Blick	 y	 Biddle,	
1985).
2.5.3 Secuencia temporal de desa-
rrollo de estas estructuras a par-
tir de modelos experimentales
A	 lo	 largo	 del	 tiempo	 numerosos	
autores	 han	 intentado	 modelizar	 en	 el	
laboratorio	los	distintos	contextos	en	los	
cuales	se	puede	generar	deformación	en	
cizalla	simple,	y	a	partir	de	ello	estudiar	el	
desarrollo	no	solo	geométrico	sino	tam-
bién	 la	 evolución	 temporal	 del	 conjunto	
de	estructuras	resultantes.	
2.5.2.8 Pliegues y cabalgamientos
En	 los	modelos	 análogos	 y	 teóri-
cos,	 los	 pliegues	 y	 cabalgamientos	 ini-
cialmente	 se	 forman	 perpendiculares	 a	
la	 dirección	 de	 acortamiento	 y	 por	 ello	
generalmente	a	45	grados	de	la	PDZ.	Es-
tos	acomodan	parte	de	la	componente	de	
acortamiento	que	se	genera	en	estos	sis-
temas.	En	la	naturaleza,	estos	trenes	de	
pliegues	se	suelen	generar	a	entre	10	y	
35 grados de la PDZ (Harding, 1973; Har-
ding	y	Lowell,	1979).	Si	 la	deformación	
continúa,	 los	 pliegues	 giran	 de	 acuerdo	
con	 la	 cantidad	 de	 cizalla	 aplicada.	 Los	
pliegues	 suelen	 distribuirse	 en échelon.	
Su	posición	normalmente	es	próxima	a	la	
PDZ	o	pueden	estar	situados	encima	de	
ella	en	zonas	que	estén	en	fases	iniciales	
de desarrollo (fig. 2.14). Otra localización 
típica	de	estas	estructuras	se	da	en	el	es-
pacio,	a	veces	bastante	amplio,	que	que-
da	entre	dos	fallas	con	salto	predominan-
te	 en	 dirección	 importantes	 y	 paralelas	
(Aydin	y	Page,	1984).	Si	están	asociados	
a	deformación	en	dirección,	dan	informa-
ción	del	sentido	de	movimiento	de	la	falla	
principal.	Así,	los	pliegues	escalonados	a	
la	 derecha	 (right stepping)	 indican	mo-
vimiento	 dextral	 en	 la	 falla	 principal,	 y	
viceversa.	
Figura .: En	plan-
ta,	dos	etapas	del	mis-
mo	 experimento.	 En	
éste	se	observa	la	for-
mación	de	pliegues	en 
échelon	en	fases	inicia-
les	 que	 posteriormen-
te	son	cortados	por	el	
progresivo	 desarrollo	
de	la	PDZ.	Modelos	de	
arcilla	tomados	de	Wil-
cox	et al. (1973).
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En	general,	estos	estudios	experi-
mentales	(tipo	análogo)	han	reproducido	
muy	bien	lo	que	se	observa	en	la	natu-
raleza.	 La	 mayor	 parte	 de	 los	 modelos	
experimentales	 se	 basa	 en	 un	 carril	 de	
base,	que	simula	una	fractura	en	el	basa-
mento,	en	el	que	se	genera	el	movimien-
to	diferencial	en	dirección	y	por	tanto	se	
induce	movimiento	en	sentidos	opuestos	
a	un	lado	y	otro	del	carril	de	base.	Este	
mecanismo	de	basamento	es	 recubierto	
con	una	serie	de	materiales	(varían	bas-
tante	y	van	desde	arcilla	a	talco,	aunque	
los	más	utilizados	son	diferentes	tipos	de	
arenas)	que	simulan	la	cobertera	que	es	
deformada	 (Cloos,	 1928;	 Riedel,	 1929;	
Tchalenko,	1979;	Wilcox et al., 1973; Ri-
chard	et al.,	1989;	Richard,	1991;	Dooley	
y	McClay,	1997;	McClay	y	Bonora,	2001;	
entre	un	largo	etc.).	Otros	experimentos	
(Schreurs, 2003) inducen deformación en 
cizalla	simple,	distribuida	sobre	un	nivel	
inferior	dúctil	que	actúa	como	despegue	
del	sistema.	
Todos	 estos	 experimentos	 se	 en-
tienden	 dentro	 del	 marco	 de	 deforma-
ción	en	cizalla	simple,	sin	componente	de	
acortamiento,	y	las	estructuras	transpre-
sivas	que	se	generan	están	directamente	
relacionadas	con	partición	de	la	deforma-
ción.
La	secuencia	temporal	que	se	ex-
trae de estos experimentos (fig. 2.15) pa-
rece	muy	consistente,	incluso	para	aque-
llos	experimentos	que	tratan	claramente	
sobre	 transpresión	 (se	comentaran	más	
adelante).	En	cualquier	caso,	esto	es	un	
marco	muy	general	y	en	la	naturaleza	la	
evolución	en	el	tiempo	de	la	deformación	
es	mucho	más	compleja.
Los	conjuntos	de	pliegues	escalona-
dos	están	entre	las	primeras	estructuras	
en	formarse	dentro	de	este	patrón	evo-
lutivo	de	la	deformación,	aunque	todavía	
no	esté	claro	el	porqué	de	la	existencia	y	
desarrollo	de	pliegues	en	unas	áreas	con	
respecto	a	otras	(Sylvester,	1988).	Sí	pa-
rece correcto afirmar que las estructuras 
frágiles	tienden	a	postdatar	la	génesis	de	
estos trenes de pliegues (fig. 2.14). Una 
vez	que	estos	pliegues	son	cortados	por	
las	estructuras	frágiles	comienzan	a	de-
jar	de	ser	activos	en	las	zonas	de	corte	y	
pueden	crecer	y	seguir	extendiéndose	en	
las	zonas		alejadas	de	la	PDZ.
Las	primeras	fallas	que	se	forman	
son	las	R	en échelon.	La	longitud	de	estas	
R	y	la	anchura	de	la	zona	deformada	es-
tán	directamente	relacionadas	con	el	es-
pesor de la zona deformada (fig. 2.15). 
Al	incrementar	el	desplazamiento,	
aparecen	en	las	terminaciones	de	las	es-
tructuras	R	una	serie	de	splays	de	vida	
muy	corta;	 luego	comienzan	a	desarro-
llarse	nuevas	estructuras	tipo	R,	a	menor	
ángulo	que	las	primeras,	seguidas	por	las	
primeras	 P.	 Estas	 estructuras	 de	 tipo	 P	
comienzan	a	unir	las	R	y	a	interferir	con	
ellas	(Naylor	et	al.,	1986).
Por	ultimo,	aparece	la	estructura	de	
tipo	PDZ	a	partir	del	anastomosamiento	
de	todas	estas	estructuras	previas.	Esta	
PDZ,	 desde	 el	 momento	 en	 que	 surge,	
acumula	 la	 mayor	 parte	 del	 desplaza-
miento	 generado.	 Aun	 así,	 hay	 todavía	
una	parte	del	movimiento	que	sigue	te-
niendose	que	acomodar	en	 	el	 resto	de	
estructuras asociadas (fig. 2.15).
La	 génesis	 de	 cabalgamientos	
perpendiculares	 al	 eje	 de	 acortamiento	
máximo	suele	 ser	una	estructura	 tardía	
con	 respecto	al	 resto	y	suelen	empezar	
a	funcionar	cuando	la	PDZ	es	ya	activa.	
Asimismo,	las	estructuras	de	tipo	X	tam-
bién	son	tardías	con	respecto	al	resto.
2.5.4 Componente rotacional de 
la deformación por cizalla simple
Otro	 concepto	 importante	 asocia-
do	a	 la	evolución	 temporal	 es	el	 de	 ro-
tación	progresiva	de	 las	estructuras	se-
gún	avanza	la	deformación.	Como	se	ha	
comentado, este parámetro modifica las 
formas	 y	 orientaciones,	 pudiendo	 llegar	
a	ser	un	condicionante	importante	en	el	
resultado geométrico final.
En	 cuanto	 a	 la	 rotación	 de	 blo-
ques	 generada	 por	 este	 tipo	 de	 defor-
mación,	parece	demostrado	en	estudios	
paleomagnéticos	 que	 es	 algo	 habitual	
(Christie-Blick	y	Biddle,	1985).	En	gene-
ral,	para	deformación	dextral,	las	rotacio-
nes	tienden	a	ser	horarias	y	se	producen	
a	partir	de	conjuntos	de	 las	estructuras	
denominadas	 X	 que	 son	 antitéticas	 con	
respecto	al	sistema	(Freund,	1970).	Para	
el	 conjunto	 de	 estructuras	 asociadas	 y	
el área de influencia regional de las es-
tructuras	en	cizalla	simple,	las	rotaciones	
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Figura .:	Evolución	temporal	de	estructuras	en	una	zona	de	cizalla	dextral	(Naylor	et	al.,	1986).
suelen	 ser	modestas.	 Excepcionalmente	
se	han	demostrado	rotaciones	de	más	de	
200	 grados	 en	 las	 Western Transverse 
Ranges de	California,	en	áreas	próximas	
a	la	PDZ	(Luyendyk	et al.,	1985).
Esta	descripción	es	altamente	sim-
plista.	En	la	naturaleza	la	complejidad	es	
muy	importante	y	se	pueden	generar	do-
minios	en	los	cuales	prevalece	un	senti-
do	de	rotación	frente	a	otros	en	los	que	
prevalece	el	contrario.	Woodcock	(1987)	
añade	otra	complicación	más,	la	posible	
existencia	dentro	de	algunos	de	estos	do-
minios	de	áreas	que	rotan	en	un	sentido	
y	 áreas	 que	 rotan	 en	 el	 contrario	 com-
pensando	las	rotaciones	a	mayor	escala.
La	mayor	 parte	 de	 estas	 rotacio-
nes-tipo	 a	 partir	 de	 estructuras	 antité-
ticas	 llevan	asociado	un	cierto	grado	de	
extensión inherente a la rotación (fig. 
2.13).
2.5.5 Situaciones tipo pull-apart y 
push-up.
Normalmente	 las	 fallas	 con	 sal-
to	predominante	en	dirección	suelen	ser	
bastante	 rectilíneas	 pero,	 dado	 que	 la	
génesis de su traza cartográfica parte del 
anastomosamiento	 de	 estructuras	 pre-
vias,	o	simplemente	por	la	existencia	de	
anisotropías	en	su	zona	de	paso,	se	pue-
den	producir	desvíos	de	la	dirección	prin-
cipal. Una modificación en la dirección de 
una	de	estas	fallas	con	salto	predominan-
te	en	dirección	puede	provocar	que	sobre	
o	falte	espacio	y	esto	tenga	que	compen-
sarse	 con	 compresión	 o	 extensión	 local	
asociada	(Woodcock	y	Schubert,	1994).	
Existe	una	importante	complejidad	
estructural	añadida	al	conjunto	debido	a	
la	curvatura	de	las	fallas,	que	nunca	son	
perfectamente	rectas,	ya	sea	por	curva-
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tura	de	la	traza	de	la	falla	(bend)	o	por	
curvaturas	discontinuas,	separadas	(ste-
pover o jogs), ver figura 2.16.
Cuando	una	de	estas	fallas	en	di-
rección	se	curva,	podemos	encontrar	los	
denominados	 puentes	 aditivos	 (restrai-
ning bends),	en	los	que	falta	espacio	y	se	
acumula	material	en	la	vertical,	o	puen-
tes	sustractivos	(releasing bends),	en	los	
que	 ocurre	 lo	 contrario	 y	 es	 necesario	
generar	extensión	para	compensar	(Cro-
well, 1974) (fig. 2.16a). La terminología 
en	español	se	ha	tomado	de	los	trabajos	
de	Hernaiz	(1994)	en	la	falla	de	Ubierna.
Si	los	distintos	segmentos	de	fallas	
con	 salto	 predominante	 en	 dirección	 se	
encuentran suficientemente espaciados, 
entonces	se	pueden	formar	 los	denomi-
nados	step-overs	 (Aydin	y	Nur,	1982b),	
tanto	en	situaciones	de	extensión	como	
de	 compresión	 (Christie-Blick	 y	 Biddle,	
1985; fig. 2.16b).
Simplificando, las morfologías que 
se	generan	en	estos	contextos	se	deno-
minan	pull-apart en extensión (Burchfiel 
y	Stewart,	1966)	y	push-ups	en	contex-
tos	 compresivos	 (Aydin	 y	 Nur,	 1982a).	
En las figuras 2.16, 2.17, 2.18 y 2.19 se 
exponen	 algunos	 ejemplos	 tomados	 de	
experimentos	análogos.
Las	estructuras	habituales	asocia-
das	 dentro	 del	marco	de	un	 restraining 
bend	o	restraining stepover	son:
•	Push up	 o	 “pop up”	 de	 formas	
sigmoidales.
•	Fallas	 inversas	(cabalgamientos)	
en échelon.
•	Estructuras en flor positiva (tipo 
palmera).
•	Fallas	de	tipo	Riedel	de	cartogra-
fía	sigmoidal.
•	Outer arc extension faults	y	Rie-
del	shears	en	el	push-up.
•	Pliegues	también	en	la	zona	ele-
vada.
Las	 estructuras	 habituales	 dentro	
del	marco	de	un	releasing bend	o	relea-
sing stepover	son:
•	Generación	de	cuencas	tipo	pull-
apart.
•	 Generalmente	 de	 morfología	
rómbica.
•	 	 Si	 son	 de	 tamaño	 importante	
suelen	tener	vulcanismo	asociado.
•	Estructura de flor negativa.
•	Fallas	extensionales	en échelon.
La	 génesis	 de	 estas	 estructuras	
vuelve	a	ser	independiente	de	la	escala.	
Por	 tanto,	hay	cuencas	enormes	que	se	
explican	en	estos	términos	estructurales	
y	también	son	observables	estos	proce-
sos a escala de afloramiento. Además, 
no	 tienen	 por	 que	 responder	 al	 tipo	 de	
deformación	predominante	de	una	zona	
(por	 ejemplo,	 pueden	 existir	 puentes	
sustractivos	 tanto	 en	 regímenes	 de	 de-
formación	en	cizalla	simple	como	en	regí-
menes	transpresivos	o	transtensivos).
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Figura .:	a)	geometría	esquemática	en	planta	de	un	puente	
aditivo	 y	 sustractivo	 (McClay	 y	 Bonora,	 2001).	 b)	 geometría	
esquemática	 en	 planta	 de	 un	 step-over	 aditivo	 y	 sustractivo	
(McClay	 y	 Bonora,	 2001).	 c)	 ejemplos	 de	 diversas	 situaciones	
estructurales	 en	planta	en	 zonas	de	 cizalla	 dextral	 (Woodcock	y	
Schubert,	1994).	
Figura .:	a)	bloque	diagrama	ide-
alizado	de	una	estructura-tipo	pop-up	
basado	 en	 experimentos	 análogos	
(McClay	y	Bonora,	2001).	b)	resumen	
de	estructuras-tipo	pop-up	generadas	
en	experimentos	análogos	(McClay	y	
Bonora,	2001).	Están	organizadas	en	
función	 de	 la	 morfología	 de	 la	 falla	
de	 basamento	 inducida	 en	 el	 mod-
elo	 y	 la	 anchura	 en	 centímetros	 del	
step-over. Se han modificado las dos 
figuras, haciéndolas especulares para 
adaptarlas	a	una	deformación	dextral	
(sinestrales	 en	 los	 trabajos	 origina-
les).
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Figura .:	Secciones	seriadas	(a)	a	 lo	 largo	de	una	estructura	en	pop-up	(b)	generada	mediante	
modelización	análoga	(McClay	y	Bonora,	2001).	Los	números	de	las	fallas	no	indican	orden	genético	sino	
que	permiten	la	correlación	de	cada	una	a	lo	largo	de	los	distintos	cortes	del	experimento.
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Figura .:	a)	Bloque	diagrama	idealizado	de	una	estructura	tipo	pull-apart	basado	en	experimentos	
análogos	(Dooley	y	McClay,	1997).	b)	Secciones	interpretadas	de	un	experimento	análogo	de	una	es-
tructura	pull-apart	(Dooley	y	McClay,	1997).	Los	números	de	las	fallas	no	indican	orden	genético	sino	
que	permiten	la	correlación	de	cada	una	a	lo	largo	de	los	distintos	cortes	del	experimento.	c)	Vista	en	
planta	de	la	evolución	temporal	de	una	estructura	tipo	pull-apart	generada	mediante	experimentación	
con	análogos	(Dooley	y	McClay,	1997).	
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.. Deformación en régimen 
transpresivo; modificaciones de 
estas estructuras-tipo
El	 término	 transpresión	 se	 utiliza	
por	primera	vez	en	el	trabajo	de	Harland	
(1971). El autor define régimen transpre-
sivo	como	aquel	que	opera	en	zonas	de	
compresión	 oblicua.	 Asimismo	 propone	
que	este	tipo	de	régimen	debe	estar	rela-
cionado	con	el	desarrollo	de	fallas	trans-
currentes	en	cinturones	orogénicos.	
Según	Dewey	et al. (1998),	trans-
presión	(y	transtensión)	corresponden	a	
deformaciones	generadas	en	dirección	y	
que	 se	 desvían	 del	 comportamiento	 en	
cizalla	 simple	 por	 una	 componente	 de	
acortamiento	 (o	 extensión)	 ortogonal	 a	
la	zona	de	deformación.
A	 escala	 regional,	 la	 deformación	
por	transpresión	se	asocia	a	convergen-
cia	 oblicua,	 entendiendo	 ésta	 como	 el	
movimiento	 relativo	 entre	 dos	 bloques	
o	placas	sobre	una	zona	de	deformación	
(Dewey	et	al.,	1998).	Esta	convergencia	
oblicua	 se	 caracteriza	 por	 el	 ángulo	 de	
convergencia	(ángulo	entre	el	vector	de	
convergencia	y	el	borde	de	contacto	en-
tre	las	placas	(Teyssier	et al.,	1995).	
A	nivel	local,	se	puede	generar	de-
formación	por	 transpresión	en	cualquier	
régimen	en	cizalla	 simple	por	 curvatura	
de	las	fallas	que	genere	una	zona	de	obs-
trucción	(restraining).	
En	 cuanto	 a	 los	 trabajos	 teóri-
cos,	destaca	el	de	Sanderson	y	Marchini	
(1984) en el que se refleja un primer in-
tento	de	entender	los	conceptos	teóricos	
de	 cizalla	 simple,	esfuerzo,	elipsoide	de	
deformación finito y orientación teórica 
de	estructuras	asociadas	bajo	la	idea	de	
convergencia	oblicua.	Otro	trabajo	desta-
cable	es	el	de	Jones	et al.	(2004),	que	re-
presenta	la	derivación	de	estos	conceptos	
a	la	tercera	dimensión,	dentro	del	marco	
de	 la	deformación	por	esfuerzos	que	no	
son	horizontales	ni	coaxiales	(non-plane 
strain deformation).	Esta	tipología	de	de-
formación	está	propuesta	en	los	trabajos	
de	Dewey	 (1975),	Dewey	et al.	 (1998)	
y	Jones	y	Holdsworth	(1998)	y	responde	
directamente	 al	movimiento	 de	 las	 pla-
cas litosféricas sobre la superficie de una 
esfera.
Para	 deformación	 en	 régimen	
transpresivo se modifica el patrón de 
fracturación definido en el elipsoide de 
deformación infinitesimal para regímenes 
en	 cizalla	 simple	 (Moody	 y	Hill,	 1956	 y	
Wilcox	 et al., 1973). Estas modificacio-
nes	 están	 inducidas	 por	 la	 componente	
en	convergencia	del	sistema.	Sanderson	
y	Marchini	 (1984)	 proponen	 un	modelo	
para la deformación en transpresión (fig. 
2.20),	entendida	en	el	sentido	de	Harland	
(1971)	y	calculan	un	elipsoide	de	defor-
mación	 incremental	 (incremental strain 
elipsoid).	Éste	involucra	tanto	conceptos	
de	 cizalla	 simple	 como	 de	 cizalla	 pura.	
La	 deformación	 por	 cizalla	 simple	 sería	
aquí	un	punto	dentro	de	un	rango	que	va	
de	 la	deformación	por	 transpresión	a	 la	
transtensión	y	solo	ese	caso	especial	se	
explicaría	 exclusivamente	 mediante	 de-
formación	por	cizalla	simple.	En	este	tra-
bajo se calculan una serie de modifica-
ciones	angulares	en	 las	estructuras	tipo	
con	respecto	al	elipsoide	de	deformación	
infinitesimal, aunque el patrón general 
de	estructuras	asociadas	no	se	ve	exce-
sivamente modificado. Algunas de estas 
son: (figura 2.20)
•	Modificación de los ángulos de las 
estructuras.	 En	 deformación	 por	
transpresión	 se	 induce	una	elipse	
de	 deformación	 horizontal	 con	 el	
eje	largo	a	un	ángulo	más	bajo	con	
respecto	 a	 los	 límites	 de	 la	 zona	
de	 cizalla	 (Sanderson	 y	Marchini,	
1984).	Este	cambio	en	el	eje	hace	
que todas las estructuras modifi-
quen	sus	ángulos	con	respecto	a	la	
PDZ	de	tal	manera	que	para	defor-
mación	transpresiva	dextral	todas	
las	 estructuras	 girarían	 de	 forma	
horaria.	Esto	provoca	que	los	plie-
gues,	 cabalgamientos	 y	 foliacio-
nes	 (estructuras	 compresivas)	 se	
generen	a	ángulos	más	bajos.	Las	
fracturas	tipo	R	y	R’	aparecerían	a	
ángulos	mayores,	así	como	las	es-
tructuras	asociadas	a	extensión.	El	
conjunto	 tiene	 que	 presentar	 en-
grosamiento	 cortical	 y	 elevación	
vertical.
•	 Predominio	 de	 saltos	 inversos.	
Como	 la	 zona	 deformada	 se	 está	
engrosando	 en	 la	 vertical,	 predo-
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minan	 los	 saltos	 inversos	 sobre	
los	normales.	En	cizalla	simple,	en	
cambio,	 los	saltos	 inversos	tienen	
que	 estar	 compensados	 regional-
mente	con	los	normales.
Hay,	 en	 comparación	 con	 defor-
mación	en	cizalla	simple,	muy	pocos	tra-
bajos	 experimentales	 que	 traten	 sobre	
transpresión,	entendida	en	el	sentido	de	
Dewey	et al.	(1998).	De	éstos,	quizá	los	
más	antiguos	sean	los	de	Lowell	(1972)	y	
Wilcox	et al. (1973). Aunque el trabajo de 
Bartlett	(1981)	se	entienda	en	términos	
de	deformación	en	cizalla	simple,	utiliza	
presión confinante y fuerza el desarrollo 
de	 estructuras	mediante	 un	mecanismo	
claramente transpresivo (figura 2.21). 
Son	novedosos	en	cuanto	a	la	técnica	de	
experimentación,	y	por	tanto	a	los	resul-
tados,	 los	trabajos	de	Schreurs	(1994	y	
1997),	y	Schreurs	y	Coletta	(1998),	así	
como	 los	 de	 Casas	 et al. (1998),	 que	
realmente	atacan	el	problema	que	supo-
ne	la	modelización	de	convergencia	obli-
cua.	Ellos	no	basan	sus	experimentos	en	
un	carril-anisotropía	de	basamento	e	in-
Figura .0:	 Figura	 tomada	 de	
Sanderson	 y	 Marchini	 (1984).	
Modificaciones a la elipse de 
deformación	en	transpresión.
ducción	de	deformación	en	cizalla	simple,	
sino	en	la	modelización	de	convergencia	
más	o	menos	oblicua	en	una	serie	de	ca-
pas	de	arena	que	se	deforman	sobre	un	
nivel	dúctil	(generalmente	silicona).	Esto	
permite	modelizar	deformación	por	trans-
presión	y	evitar	el	efecto	de	la	acumula-
ción	de	la	deformación	en	la	anisotropía	
de	 basamento.	 En	 estos	 experimentos	
los	 resultados	 en	 cuanto	 a	 términos	 de	
evolución	 temporal	 de	 estructuras,	 son	
similares	a	los	otros.
A	 partir	 de	 los	modelos	 análogos	
de Schreurs (1994) ver figura 2.22 y 
Casas	 et al. (1998) ver figura 2.23, se 
puede	 discriminar	 entre	 situaciones	 de	
convergencia	 ortogonal	 (cizalla	 pura)	
y	 situaciones	 de	 convergencia	 oblicua	
(transpresión)	en	las	que	se	van	a	gene-
rar	todo	el	cortejo	anteriormente	descri-
to	de	estructuras	en échelon	asociadas	a	
deformación	por	cizalla	simple.
Schreurs	(1994)	publica	tres	expe-
rimentos (fig. 2.22), en los que se induce 
cada	vez	más	acortamiento	con	relación	
al	movimiento	en	dirección.	Esto	implíci-
ANTECEDENTES TRANSPRESIÓNCAPÍTULO 2
0
to principal (fig. 2.23). Y por tanto entre 
estructuras	claramente	relacionadas	con	
deformación	en	transpresión	y	estructu-
ras	más	bien	relacionadas	con	deforma-
ción	en	cizalla	pura.	Así,	según	este	tra-
bajo	para	ángulos	de	convergencia	de	0	
(cizalla	simple)	y	15	(convergencia	obli-
cua),	el	patrón	geométrico	de	estructu-
ras	es	el	típico	de	zonas	con	deformación	
transpresiva,	mientras	que	para	ángulos	
de entre 30 (convergencia oblicua) a 90 
grados	 los	 resultados	 son	 geométrica-
mente	muy	similares	y	más	relacionados	
con	deformación	en	cizalla	pura.	Los	mo-
delos	 se	 realizaron	 en	 intervalos	 de	 15	
grados.
De	manera	 coherente	 en	 los	 dos	
conjuntos	 de	 experimentos,	 se	 aprecia	
un	cambio	en	los	ángulos	de	buzamiento	
de	las	estructuras.	Con	ángulos	de	con-
vergencia	bajos	y	deformación	transpre-
siva,	 los	 ángulos	 de	 las	 fallas	 resultan-
tes	son	altos	(70-80	grados),	 típicos	de	
este	estilo	de	deformación.	Mientras	que	
en	cuanto	se	pasa	a	ángulos	de	conver-
gencia mayores o iguales a 30 grados en 
el	modelo	 de	 Casas	 et al.	 (1998)	 y	 de	
tamente	 indica	 que	 cuanto	más	acorta-
miento	mayor	es	el	ángulo	que	genera	el	
vector	principal	de	movimiento	con	res-
pecto	a	la	PDZ.	En	el	primer	experimento	
la	 relación	dirección/acortamiento	es	de	
8/1, en el segundo 4/1 y en el tercero 3/1. 
Los	 ángulos	 del	 vector	 de	 convergencia	
oblicua	con	 respecto	a	 la	PDZ	serían	7,	
13.8 y 18.1 grados respectivamente. En 
el	primer	y	segundo	experimento	es	muy	
clara	 la	 distribución-tipo	 de	 estructuras	
en échelon	relativamente	similares	a	las	
observadas	en	deformación	en	dirección.	
En	 el	 tercer	 experimento	 existe	 un	 cla-
ro	predominio	de	estructuras	inversas	de	
bajo	ángulo,	similares	geométricamente	
a	 sistemas	 en	 convergencia	 ortogonal.	
Solo	existen,	entre	el	experimento	2	y	el	
3, 4.1 grados de diferencia y, sin embar-
go, el resultado final y los pasos interme-
dios	son	claramente	diferentes.
En	 los	 experimentos	 de	 Casas	 et 
al. (1998),	 nueve	 en	 total,	 también	 se	
observa	esta	transición	brusca	en	el	esti-
lo	de	deformación	en	función	del	ángulo	
entre	 la	 PDZ	 y	 el	 vector	 de	movimien-
Figura .:	 Tomado	 de	 Bart-
lett	et al.	(1981):	
a)	 Especimen	 de	 uno	 de	 sus	
experimentos	 en	 los	 cuales	 se	
muestra	 cómo	 se	 fuerza	 la	 gé-
nesis	de	cizalla	simple	a	lo	largo	
de	 una	 anisotropía	 previa	 a	 45	
grados	del	esfuerzo	principal.	A	
grandes	rasgos,	se	induce	defor-
mación	por	transpresión	a	lo	lar-
go	de	la	anisotropía	previa.	
b) Resultados en forma de flor 
positiva	obtenidos	en	este	expe-
rimento.
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Figura .:	Síntesis	de		los	experimentos	de	Schreurs	(1994).
18.1	o	mayores	en	los	experimentos	de	
Schreurs	(1994)	los	buzamientos	predo-
minantes	 de	 las	 estructuras	 generadas	
bajan	dramáticamente:	son	menores	de	
40	grados	en	los	experimentos	de	Casas	
et al. (1998) y de entre 30 y 50 grados 
para	los	de	Schreurs	(1994).	Todo	ello	in-
dica	que	el	estilo	de	deformación	general	
cambia	en	un	intervalo	determinado,	no	
solo	en	cuanto	a	la	distribución	cartográ-
fica de las estructuras sino también en 
cuanto	 a	 su	 carácter	 y	 forma	 tridimen-
sional.
Por	tanto,	se	puede	aproximar	un	
ángulo	 crítico	 entre	 la	 PDZ	 y	 el	 vector	
principal	de	movimiento.	Este	ángulo	se	
situaría	entre	los	15	y	18.1	grados	y	mar-
caría	el	límite	de	desarrollo	de	dos	tipos	
de	 deformación	 diferentes.	 Si	 el	 ángulo	
es	menor	que	el	límite	crítico	(con	15	gra-
dos	todavía	sería	transpresivo),	se	desa-
rrollarían	fallas	en échelon,	con	Riedel	de	
buzamientos	altos	asociadas.	Si	el	ángulo	
es mayor (con 18.1 grados ya sería sufi-
ciente),	el	estilo	de	deformación	desarro-
llado	 sería	muy	 similar	 al	 producido	 en	
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una	zona	de	convergencia	ortogonal,	con	
estructuras	subparalelas	a	la	PDZ	y	buza-
mientos	bajos	de	las	estructuras.
A	partir	de	los	experimentos	análo-
gos	de	Casas	et al.	(1998)	y	de	Schreurs	
(1994) para transpresión, se confirman 
también	 algunas	 de	 las	 premisas	 obte-
nidas	 por	 los	 trabajos	 de	 Sanderson	 y	
Marchini (1984). Por un lado, se confir-
ma	el	cambio	de	ángulo	para	las	estruc-
turas	de	tipo	R:	cuanta	más	compresión	
se	induce	en	el	modelo,	más	altos	son	los	
ángulos	con	respecto	a	la	PDZ,	y	en	cual-
quier	caso	mayores	que	para	experimen-
tos	 anteriores	 direccionales	 puros	 y	 no	
publicados	 realizados	 por	 Schreurs	 (ver	
comentarios	del	propio	autor	en	Schreurs	
(1994).	
Por	otro	lado,	se	observan	cambios	
importantes	 y	 relativamente	 rápidos	 de	
los	sigma	1	 locales,	propiciando	 la	apa-
rición	de	cabalgamientos	asociados	mu-
cho	 más	 frecuentes	 en	 número	 y	 más	
importantes	 que	 en	 cizalla	 simple.	 Esto	
se	produce	en	respuesta	a	 la	necesidad	
de	acumular	en	la	vertical,	que	genera	la	
componente	de	acortamiento	inducida.
2.5.7 Complicaciones
La	deformación	por	 cizalla	 simple	
heterogénea,	 en	 sentido	 estricto	 y	 con	
todo	su	rigor	matemático,	probablemen-
te	no	se	pueda	aplicar	a	ningún	lugar	del	
mundo	a	gran	escala,	ya	sea	por	las	du-
das	 sobre	 el	 comportamiento	 mecánico	
de	muchos	materiales,	 la	 evolución	 del	
perfil de los esfuerzos con la profundidad 
o	la	propia	heterogeneidad	intrínseca	de	
las	rocas	(Aydin	y	Page,	1984).	
En	 cualquier	 caso	 la	 aplicación	 al	
comportamiento	 teórico	 de	 Tchalenko	
(1970)	y	Wilcox	et al. (1973) parece una 
aproximación	general	razonable.
Dentro	del	marco	de	convergencia	
oblicua,	la	deformación	en	tres	dimensio-
nes	se	 resuelve	necesariamente	en	una	
partición	entre	deformación	con	compo-
nente	compresiva	y	otra	en	dirección.	
Esto	en	términos	generales	se	re-
suelve	en	dominios	a	lo	largo	de	la	zona	
deformada	en	 los	que	predomina	uno	u	
otro	tipo	de	deformación	(Teyssier	et al.	
1995).	Esto	es,	dominios	en	los	que	pre-
Figura .:	Síntesis	de		los	experimentos	de	Casas	et al.	(1998).
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domina	 deformación	 por	 cizalla	 pura	 y	
otros	en	los	que	predomina	la	deforma-
ción	por	cizalla	simple	(Tikoff	y	Teyssier,	
1994).	Estas	dos	tipologías	de	deforma-
ción	 se	 podrían	dar	 además	de	manera	
coetánea	 en	 el	 tiempo	 y	 el	 espacio.	 El	
grado	de	partición	de	la	deformación	pue-
de	 ser	 variable	 en	 función,	 entre	 otros,	
de	parámetros	 tales	 como	el	 ángulo	 de	
convergencia,	orientación	de	los	ejes	de	
deformación	 instantánea,	 etc.	 (Teyssier	
et al.,	1995).
Además,	 la	 importante	 cantidad	
de	estructuras	de	diversas	tipologías	que	
frecuentemente	se	encuentran	en	zonas	
deformadas	 mediante	 cizalla	 simple	 es	
también	difícil	de	entender	genéticamen-
te	si	su	desarrollo	es	secuencial.	En	estas	
zonas	los	materiales	más	viejos	acumu-
lan	más	 deformación.	 Esto	 es	 especial-
mente	patente	en	 fallas	 con	una	activi-
dad	temporal	larga.	
El	estadio	de	desarrollo	de	la	defor-
mación	puede	enmascarar	su	presencia.	
Hay	casos	en	los	que	las	PDZ	acumulan	
tan	poca	deformación	como	para	que	no	
lleguen a superficie (Naylor et al.,	1986)	
y	aquí	solo	lleguen	disposiciones	de	R	o	
T	en échelon	(Erdlac	y	Anderson,	1982),	
o incluso solo pliegues (Leonard, 1983). 
En	 laboratorio	 las	 simulaciones	 siempre	
tienen	un	tiempo	determinado,	general-
mente	corto,	y	no	se	sabe	cómo	afecta	
realmente	el	parámetro	tiempo	dentro	de	
estos	sistemas.	
Como resultado final, las estructu-
ras	previas,	pliegues	y	fallas	pueden	lle-
gar	a	rotar	para	tender	a	ser	paralelas	con	
las PDZ. Estas en corte o perfiles sísmi-
cos	pueden	llegar	a	tener	características	
confusas.	 Los	 pliegues	 van	 a	mostrarse	
idénticos	a	drape folds	y	las	fallas,	a	re-
sultas	 de	 la	 rotación,	 se	 van	 a	 parecer	
a	fallas	inversas	de	crecimiento,	dip-slip 
growth faults	(Harding,	1985).
La	 teoría	 no	 explica	 todo	 y	 en	 la	
naturaleza	 todo	 se	 puede	 complicar	
más.	 Así,	 la	 existencia	 de	 anisotropías	
de	dirección	determinada	y	 la	evolución	
subsiguiente	 en	 zonas	 deformadas	 en	
transpresión	 está	 poco	 estudiada	 desde	
el	punto	de	vista	de	la	modelización	con	
análogos.
.. Cómo se observan en la na-
turaleza
La	 geomorfología	 general	 de	 las	 zonas	
deformadas	 en	 régimen	 transpresivo	
responde	 a	 morfologías	 romboidales,	
en	 las	que	 la	deformación	se	distribuye	
heterogéneamente.	 Las	 cuencas	 suelen	
estar	cabalgadas	en	sus	márgenes	y	ro-
deadas	de	sistemas	montañosos.	Esto	se	
ha	comprobado	a	partir	de	modelos	aná-
logos	(Schreurs,	1997;	McClay	y	Bonora,	
2001).
Esto	es	más	evidente	en	zonas	de-
formadas	 recientemente	 o	 actualmente	
activas.	En	éstas,	los	conjuntos	de	fallas	
con	componente	predominante	en	direc-
ción	desarrollados	pueden	afectar	o	con-
dicionar	la	evolución	estructural	en	áreas	
de	cientos	de	kilómetros	y	por	 tanto	se	
puede identificar su actividad mediante el 
estudio	de	la	geomorfología	asociada.	Los	
trabajos	de	Wesson	et al.	(1975)	sinteti-
zan	parte	de	las	características	geomor-
fológicas	y	procesos	que	se	observan	en	
este contexto (fig. 2.24). Algunos de los 
comportamientos	 geomorfológicos	 reco-
nocibles	condicionados	por	este	contexto	
estructural	serían:	la	existencia	de	redes	
de	 drenaje	 rectilíneas,	 con	 escarpes	 de	
falla	 asociados	 y	 todavía	 conservados,	
los	 desvíos	 estructurales	 lineales	 de	 las	
líneas de drenaje (deflección geomorfoló-
gica),	las	elevaciones	del	terreno	escalo-
nadas	en	la	dirección	de	las	estructuras,	
etc.	Los	estudios	geodésicos	de	alta	reso-
lución,	con	mediciones	de	ultraprecisión	
en	la	variación	de	la	topografía,	permiten	
medir	las	tasas	de	movimiento	de	estas	
estructuras	(Prescott	y	Yu,	1986).	
Así	mismo,	gran	número	de	las	zo-
nas	sísmicamente	más	activas	del	mundo	
se	 comportan	 como	 zonas	 de	 deforma-
ción	 por	 transpresión	 a	 gran	 escala.	 El	
estudio	de	los	mecanismos	focales	de	los	
terremotos permite también la identifica-
ción	 de	 este	 tipo	 de	 estructuras	 (Julian	
et al.,	1982),	y	los	estudios	de	detalle	a	
nivel microestratigráfico permiten ver su 
evolución	temporal	reciente.
Geológicamente,	estas	estructuras	
se	detectan	frecuentemente	por	la	exis-
tencia	de	conjuntos	de	fracturas	en éche-
lon,	así	como	por	la	existencia	de	fallas	y	
pliegues	acumulados	en	zonas	alargadas	
(fig. 2.22 y 2.23); cortan y yuxtaponen 
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cosas	que	no	 tienen	nada	que	ver	a	un	
lado	y	otro	de	 la	 fallas,	desde	diques	a	
esquistosidades	previas;	pueden	por	es-
tos	mecanismos	hacer	que	unidades	se-
dimentarias	no	coincidan	a	un	lado	y	otro	
de	la	falla,	haciendo	difícil	de	comprender	
la	historia	sedimentaria	de	un	área.	
Otro	 fenómeno	 típico	 asociado	 al	
desarrollo	de	estas	estructuras	es	la	exis-
tencia,	de	manera	coetánea	en	el	tiempo	
y	el	espacio,	de	estructuras	compresivas	
y	extensionales.	Los	indicadores	de	sen-
tido	de	movimiento	en	los	planos	de	falla	
suelen	 tener,	 en	 general,	 	 componente	
en dirección. En el registro estratigráfi-
co	la	clásica	resultante	de	ese	proceso	es	
la	existencia	de	discordancias	angulares	
fuertes,	pero	locales,	y	variaciones	rápi-
das	en	los	espesores	de	las	cubetas	ge-
neradas.
En	sección,	estas	estructuras	pue-
den	cambiar	dramáticamente	de	geome-
tría	en	pocos	kilómetros,	dando	 lugar	a	
las conocidas flores positivas o negativas 
(Kingma, 1958). En perfiles sísmicos es 
muy	difícil	reconocer	este	tipo	de	estruc-
turas (Bally, 1983; Harding, 1985 y 1990) 
y,	solo	después	de	la	llegada	de	los	volú-
menes de sísmica 3D de alta resolución 
y	de	los	modelos	análogos	reconstruidos	
digitalmente	a	partir	de	datos	obtenidos	
por	tomografía	de	rayos	X,	se	ha	podido	
comprobar	en	detalle	la	altísima	comple-
jidad	estructural	de	estas	geometrías	en	
tres	dimensiones	(Dooley	y	McClay,	1997	
y	McClay	y	Bonora,	2001,	para	ver	ejem-
plos).	
En	cuanto	a	las	fallas	con	compo-
nente	predominante	en	dirección	que	se	
desarrollan	en	zonas	con	deformación	por	
transpresión,	para	determinar	la	magni-
tud	 de	 desplazamiento	 en	 dirección	 se	
deben	 utilizar	 aquellos	 marcadores	 que	
menos	dependan	de	la	erosión.	Por	ejem-
plo,	algunos	de	los	tipos	de	marcadores	
recomendados	por	Gabrielse	(1985)	son	
el	uso	de	lineaciones	geológicas	que	ten-
gan considerable extensión geográfica 
(ej.	línea	de	transición	plataforma-cuen-
ca), límites sedimentarios o metamórfi-
cos,	terminaciones	de	formaciones	o	in-
cluso	mapas	de	isopacas	en	los	que	haya	
rupturas	lineales	de	los	espesores.
También	 se	 	 pueden	 utilizar	 aso-
ciaciones	de	canales	y	continuidad	de	es-
tos en sistemas fluviales, líneas de cons-
trucción	 de	 elementos	 geológicos	 (ejes	
de pliegues, intersección de superficies, 
etc.),	 tendencias	 en	 elementos	 isotó-
picos	 o	 geoquímicos,	 capas	 verticales	 y	
un	larguísimo	etcétera.	Es	lícito	también	
el	uso	de	diques	de	considerable	exten-
sión	vertical,	plutones,	batolitos	o	incluso	
Figura .:	 Diagra-
ma	 de	 las	 caracterís-
ticas	 geomorfológi-
cas-tipo	 asociadas	 a	
fallas	desarrolladas	en	
regímenes	 de	 cizalla	
simple	 (en	 Sylvester	
(1988),	redibujado	de	
Wesson	et. al.	(1975).
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zonas	 de	 sutura,	 yuxtaposición	 de	 pro-
vincias	 con	 diferencias	 importantes	 en	
cuanto	a	la	geoquímica	o	a	la	orientación	
paleomagnética.	
	En	cualquier	caso	lo	ideal	es	que	la	
dirección	de	estos	marcadores	se	sitúe	a	
un	ángulo	alto	de	las	fallas.
2.5.9 Génesis de cuencas en zo-
nas deformadas por transpresión
Muchos	de	los	fenómenos	anterior-
mente	descritos	son	independientes	de	la	
escala	y	por	 tanto,	si	se	dan	a	 la	esca-
la	 adecuada,	 pueden	 constituir	 posibles	
condicionantes	de	la	génesis	de	cuencas	
sedimentarias.	
Con	 la	 interferencia	 de	 todas	 las	
tipologías	de	estructuras	y	procesos	aso-
ciados	 al	 desarrollo	 de	deformación	por	
transpresión,	el	abanico	de	posibilidades	
crece enormemente y así se refleja en 
una	literatura	muy	abundante	sobre	este	
tema.	
En	 las	 publicaciones	 especiales	
de	Ballance	y	Reading	 (1980),	Christie-
Blick	y	Biddle	(1985)	y	Holdsworth et al.	
(1998)	se	hace	un	amplísimo	resumen	de	
muchos	de	los	conceptos	asociados	a	for-
mación	y	evolución	de	cuencas	sedimen-
tarias	en	contextos	transpresivos.
	 Woodcock	 y	 Schubert	 (1994)	 re-
sumen	 genéricamente	 las	 cuencas	 ge-
neradas	en	zonas	deformadas	por	trans-
presión,	agrupándolas	en	dos	tipologías,	
internas	y	externas.	Las	internas	estarían	
relacionadas	directamente	con	deforma-
ción	en	 transpresión	en	 zonas	discretas	
y	con	los	conjuntos	y	tipologías	de	fallas	
que	allí	se	desarrollan.	Las	externas	ten-
drían	 relación	 con	 plegamiento	 cortical	
por carga flexural (por ejemplo en zonas 
cercanas	a	push-ups),	básicamente	como	
respuesta	isostática	en	zonas	más	o	me-
nos alejadas de las PDZ, (fig. 2.25)
Según	Sylvester	(1988),	las	cuen-
cas	tipo	pull-apart	son	unas	de	 las	más	
simples	que	podemos	encontrar	 asocia-
das a deformación en dirección. En la fi-
gura	2.19	se	observa	la	alta	complejidad	
estructural	de	un	pull-apart	que	respon-
de	a	un	modelo	de	laboratorio	y	por	tanto	
simplificado y controlado. Es de esperar 
que	un	sistema	natural	sea	mucho	más	
complejo.
Figura .:	Esquema	idealizado	de	posibles	situaciones	estructurales	en	las	que	se	pueden	generar	
cuencas	dentro	de	un	sistema	en	dirección.	Estas	pueden	encontrarse	tanto	en	la	zona	donde	se	desa-
rrolla	la	PDZ	como	en	lugares	más	o	menos	próximos.	Tomado	de	Woodcock	y	Schubert	(1994).	
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La	 interrelación	 entre	 distintas	
fallas,	 a	 cualquier	 escala,	 puede	 ser	 el	
condicionante	de	la	existencia	de	ciertas	
cuencas.	Así,	las	zonas	en	las	que	dos	o	
más	 fallas	 se	encuentran	pueden	gene-
rar diferenciales de cota topográfica que 
condicionen	la	génesis	de	una	cuenca.	El	
tamaño	 de	 la	 cuenca	 dependerá	 de	 los	
diferenciales	de	cota	relativos	y	por	tanto	
de	la	magnitud	de	las	fallas.	A	nivel	ge-
nético	las	combinaciones	son	numerosas	
y	por	tanto	sus	 formas	tridimensionales	
también.	 Estos	 son	 solo	 algunos	 de	 los	
muchos	 ejemplos	 que	 de	 este	 tipo	 de	
cuencas se pueden dar (fig. 2.26).
Figura .: Woodcoc� y Schubert (1994) simplifican los modelos de Chistie-Blic� y Biddle (1985) para 
cuencas	generadas	en	zonas	de	bifurcaciones	de	fallas	en	dirección.	Aquí	se	muestran	algunas	de	las	
posibilidades topográficas de estas bifurcaciones.
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	 A	 continuación	 se	 comentan	 las	
distintas	técnicas	y	metodologías	de	tra-
bajo	 que	 se	 aplican	 a	 lo	 largo	 del	 pre-
sente	trabajo,	así	como	las	fuentes	de	la	
información	utilizada	y	los	distintos	tipos	
de	software	que	permiten	el	tratamiento	
de	la	información	digital.	
	 Informáticamente	 abarcan	 cam-
pos	 de	 aplicaciones	 muy	 extensos	 que	
se	engloban	genéricamente	bajo	los	tér-
minos	de	SIG	(Sistemas	de	Información	
Geográfica o GIS, acrónimo de Geogra-
phic Imformation Systems)	y	CAD	(acró-
nimo	de	Computer Aided Design,	Diseño	
Asistido	por	Ordenador),	además	de	apli-
caciones	 de	 tratamiento	 de	 imágenes	 o	
gestión	de	bases	de	datos.	
	 Aquellas	 técnicas	 de	 trabajo	más	
tradicionales	 y	 sobradamente	 conocidas	
no	se	comentan	aquí,	las	cartografías	de	
campo,	medidas	 de	 estructuras	 y	 toma	
de datos, los trabajos bibliográficos, etc. 
son	ya	de	todos	métodos	conocidos.
CAPÍTULO 3. METODOLOGÍA
3.1 Introducción general a la metodología de trabajo
3.2 Herramientas genéricas informáticas
	 En	este	apartado	se	detallan	algu-
nas	de	las	herramientas	y	conceptos	ge-
néricos	que	posteriormente	se	han	apli-
cado	de	una	u	otra	forma	al	desarrollo	de	
este	trabajo.
	 	 Como	 es	 conocido,	 muchas	 de	
estas	 herramientas	 no	 están	 diseñadas	
específicamente para el trabajo en geo-
logía,	pero	la	implementación	de	rutinas	
de	 trabajo	 coherentes	 con	 las	 técnicas	
geológicas	son	de	gran	utilidad.	Esto	se	
pone de manifiesto especialmente en dos 
campos	que	a	veces	 son	complementa-
rios.	 Por	 un	 lado	 la	 gestión	 de	 cantida-
des	importantes	de	datos	(ej.	gestión	de	
mapas	 geológicos	 digitalizados	 con	 sus	
bases	de	datos	incorporadas)	y	por	otro	
la	aproximación	3D	a	los	problemas	clá-
sicos	en	geología	estructural,	cartografía	
geológica,	etc.
3.2.1 Sistemas de Información 
Geográfica. Concepto y tipologías 
de archivos
Desde	 hace	 algún	 tiempo,	 cada	
vez	es	más	habitual	el	uso	de	herramien-
tas	informáticas	para	la	gestión	de	geo-
información.	
Algunas	de	estas	herramientas	se	
agrupan	bajo	el	término	genérico	de	Sis-
temas de Información Geográfica o SIG 
(Geographic Information Systems	o	GIS).	
El	software	con	el	que	se	van	a	construir	
los	diferentes	proyectos	de	SIG	en	el	pre-
sente	trabajo	es	ArcGis	Desktop	versión	
9.0	de	la	compañía	ESRI.
En	detalle,	los	SIG	son	herramien-
tas	 informáticas	para	 la	 adquisición,	 al-
macenamiento,	análisis	y	edición	de	 in-
formación	 espacial.	 Internamente	 estos	
SIG	se	estructuran	como	un	sistema	ges-
tor	de	bases	de	datos	georreferenciados	
(Díez	Herrero,	1999).
La	realidad	espacial	dentro	de	es-
tos	sistemas	se	concibe	de	dos	formas	o	
modalidades:
• Vectorial,	en	la	que	se	utilizan	las	
entidades	 punto,	 línea,	 polígono	 y	 tex-
to.	Estas	pueden	tener	asociados	a	cada	
entidad una base de datos infinita en la 
practica.
• Matricial	(raster),	en	la	que	el	es-
pacio	 se	 divide	 mediante	 un	 reticulado	
cuadrado	 (píxel)	al	 cual	 se	 le	asocia	un	
dato.
Estos	 programas	 permiten	 el	 tra-
tamiento	de	grandes	cantidades	de	infor-
mación espacial. Simplificando mucho, 
esto	se	realiza	de	tal	manera	que	la	 in-
formación	 se	 estructura	 por	 un	 lado	 en	
bases	de	datos	que	almacenan	y	ordenan	
la	información	y	por	otro	en	expresiones	
gráficas en forma de mapas de la infor-
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mación	almacenada.	Esto	en	un	entorno	
en	 el	 que	 todo	 está	 supeditado	 funda-
mentalmente	a	los	conceptos	de	sistema	
de	coordenadas	y	escala.
Uno	 de	 los	métodos	matemático-
informático	más	 utilizado	 para	 la	 cons-
trucción de superficies 3D en estos siste-
mas	son	los	denominados	TINs.	Las	su-
perficies basadas en TINs (acrónimo de 
Triangulated Irregular Network)	 se	 fun-
damentan	 en	 la	 división	 del	 espacio	 en	
una	serie	de	triángulos	contiguos	que	no	
se	 solapan	 (Felicísimo,	 1999).	 Los	 vér-
tices	 (nodos)	de	estos	 triángulos	 repre-
sentan	coordenadas	X,	Y	y	Z	y	la	super-
ficie de cada triángulo es la interpolación 
entre	los	tres	vértices,	con	lo	que	se	ge-
neran superficies continúas en el espacio 
a	 lo	 largo	de	una	 serie	de	 coordenadas	
tridimensionales.
Para	este	software	en	concreto	(Ar-
cGis), la generación de superficies tridi-
mensionales	respeta	los	parámetros	an-
teriormente	comentados	y	utiliza	para	el	
cálculo	de	los	nodos	de	los	triángulos	que	
componen	el	TIN	el	algoritmo	de	Delau-
nay.	Según	este	método,	 los	nodos	que	
definen los triángulos son elegidos de tal 
manera	 que	 el	 círculo	 que	 los	 circuns-
cribe	nunca	contiene	otros	puntos	en	su	
interior. Con este artificio matemático se 
consigue	que	haya	una	baja	variación	en	
la	longitud	de	los	lados	de	los	triángulos	
(ArcGis	Desktop	help,	2003).
Las	 reconstrucciones	 espaciales	
tipo	 TIN	 se	 pueden	 construir	 habitual-
mente	en	la	gran	mayoría	todos	los	Sis-
temas de Información Geográfica que 
poseen	módulos	 para	 la	 representación	
3D,	aunque	estos	sistemas	no	estén	di-
señados específicamente para geología o 
geofísica.	Además,	permiten	la	combina-
ción	parcial	con	otras	tipologías	de	infor-
mación geográfica, por ejemplo ortofoto-
grafías	georreferenciadas.	Esta	combina-
ción	parcial	(el	término	genérico	en	inglés	
para	este	proceso	sería	drape,	traducido	
por	 algunos	 autores	 como	 “tapizado”),	
permite	 la	 visualización	 de	 la	 ortofoto-
grafía	en	3D	virtual,	dándole	a	cada	píxel	
de	la	 imagen	una	cota	relativa	a	su	po-
sición geográfica y extraída del TIN. Casi 
todas	 las	combinaciones	de	 información	
parcial	 pueden	 ser	 realizadas	 entre	 los	
diferentes	tipos	de	archivos	(ArcGis	Des-
ktop	help,	2003).	A	día	de	hoy	todas	es-
tas	metodologías	y	tipos	de	archivos	son	
estándares	de	trabajo	informático.
3.2.1.1 Modelo Digital del Terreno
El	 termino	 modelo	 digital	 del	 te-
rreno	(MDT)	no	tiene	una	única	acepción	
clara	y	por	tanto	su	uso	es	prácticamente	
genérico.	 Se	 utiliza	 casi	 indiscriminada-
mente	 para	 diferentes	 tipo	 de	 archivos	
informáticos,	 relativos	 a	 diferentes	 pro-
gramas	comerciales,	ya	sea	para	tipolo-
gías	vectoriales	o	matriciales.	
Parece	 que	 la	 unidad	 básica	 que	
permite definir este término en todas las 
tipologías	a	las	que	se	aplica,	es	el	con-
cepto	de	distribución	de	cotas	de	una	su-
perficie. Por tanto, en cuanto al uso actual 
que	se	da	a	este	término,	un	MDT	sería	
todo	archivo	que	permita	con	el	software	
adecuado reconstruir una superficie tridi-
mensional, en general topográfica. 
En	este	trabajo	se	entenderá	como	
MDT	 cualquier	 reconstrucción	 tridimen-
sional de una superficie a estudiar, que 
aquí	 siempre	 se	 representará	 sobre	 un	
formato	informático	de	tipo	TIN.	
El	 término	 Mapa	 de	 Elevaciones	
Sombreado,	que	siempre	aparece	ligado	
al	concepto	de	MDT,	solo	supone	una	in-
terpretación	 informática	de	 las	 sombras	
que	 un	 acimut	 e	 inclinación	 determina-
da del sol generaría sobre la superficie 
tridimensional que define el MDT (ArcGis 
Desktop	help,	2003).
3.2.2 Otros tipos de software uti-
lizados
Se	han	utilizado	una	serie	de	pro-
gramas	informáticos	a	la	par	que	los	sis-
temas	de	GIS.	Estos	programas	han	per-
mitido	 ir	más	 allá	 en	 el	 diseño,	 edición	
y	 realización	 de	 algunos	 de	 los	 mapas	
y	modelos	3D	que	se	presentan	en	este	
trabajo.	Otras	veces	han	permitido	eco-
nomizar	cantidades	de	tiempo	importan-
tes	 y	 en	 general	 han	 sido	 insustituibles	
por	los	GIS	para	algunas	de	las	operacio-
nes	geoespaciales	que	se	aplican	en	este	
trabajo.
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3.2.2.1 Sistemas de CAD (Computer	
Aided	Design)
En	 general,	 los	 sistemas	 de	 GIS	
tienen	un	pobre	desarrollo	de	la	parte	del	
programa dedicado a la edición gráfica de 
mapas	y	modelos.	Este	pobre	desarrollo	
es	 un	 término	 comparativo	 en	 relación	
con el significativo avance que han desa-
rrollado	en	los	últimos	años	los	sistemas	
de	diseño	asistido	por	ordenador	o	CAD	
en	este	tipo	de	tareas.	
Así,	 la	 variedad	 de	 formas	 cons-
tructivas	en	2D	y	sobre	todo	en	3D	desa-
rrolladas	en	entornos	CAD	y	 la	 facilidad	
de	las	ayudas	al	diseño	ofrecidas	por	es-
tos	sistemas	está	avanzando	de	manera	
espectacular.	
En	 los	 últimos	 años	 y	 de	manera	
paralela	se	han	desarrollado	archivos	es-
tándar	(.dxf,	.txt,	.dem,	etc)	que	permi-
ten el fácil flujo de información y datos 
entre	 los	 sistemas	 de	 CAD	 y	 GIS.	 Esto	
hace	cada	vez	más	fácil	la	construcción,	
ya	sea	en	2D	o	en	3D,	de	entidades	com-
plejas	en	sistemas	de	CAD	y	un	posterior	
tratamiento	mediante	 el	 análisis	 geoes-
tadístico	general	que	permiten	los	SIG.
Para	este	trabajo	se	han	utilizado	
dos	sistemas	de	CAD	comerciales,	Auto-
cad	V.	2004	(Autodesk	 Inc.)	 fundamen-
talmente	para	el	trabajo	de	diseño	y	edi-
ción	de	mapas	en	2D	y	Rhinoceros	V.	3.0	
(Robert	McNeel	&	Associates)	para	el	tra-
bajo	de	diseño	y	edición	vectorial	en	tres	
dimensiones.
3.2.2.2 Software de tratamiento de 
Imagen
El	 tratamiento	 de	 imágenes	 y	 la	
aplicación	 del	 método	 teledetectivo	 del	
Realce	 Visual,	 del	 que	 se	 tratará	 más	
adelante	en	este	capítulo,	han	sido	rea-
lizados	con	el	programa	Photoshop	9	de	
la	casa	Adobe.	Siendo	la	teledetección	la	
técnica	que	permite	obtener	información	
de	 una	 entidad	 o	 fenómeno	a	 partir	 de	
los	datos	adquiridos	por	un	instrumento	
que	no	está	en	contacto	con	él	(Wikipe-
dia,	 2007),	 al	 aplicarla	 a	 imágenes,	 es	
posible	 realizarla	mediante	 un	 software	
de	 tratamiento	de	 imagen.	Además,	 al-
gunas	de	las	operaciones	simples	que	se	
pueden	hacer	con	una	 imagen	son	más	
fáciles	de	realizar	en	los	sencillos	progra-
mas	de	tratamiento	de	imágenes	comer-
ciales	tipo	Photoshop	que	en	los	progra-
mas	superespecializados,	y	relativamen-
te	complicados	de	manejar,	enfocados	a	
SIG	y	teledetección.	Por	otro	 lado,	para	
según	qué	tipo	de	manejo	de	 imágenes	
el	resultado	es	idéntico.
3.2.2.3 Otros programas informáticos 
utilizados
Para	 el	 estudio	 de	 lineamientos	
y	 realización	 de	 diagramas	 de	 rosas	 se	
utiliza	el	software	Georient	9.2	Tm.	Éste	
está	 desarrollado	 por	 R.	 J.	 Holcombe,	
Holcombe	 Coughlin	 &	 Associates	 Aus-
tralia	(http//www.holcombe.net.au)	y	es	
gratuito	para	propósitos	no	comerciales.
3.3 Fuentes de los distintos datos utilizados
El	trabajo	que	aquí	se	presenta	es	
inconcebible	sin	la	gran	cantidad	de	geo-
información	disponible,	en	general	gratis,	
en	Internet.	
En	 los	 últimos	 años,	 las	 políticas	
favorables	 tanto	 de	 los	 Estados	 Unidos	
como	 de	 la	 Unión	 Europea	 a	 la	 amplia	
distribución	en	la	Red	de	geoinformación	
detallada	 de	 las	 diversas	 regiones,	 con	
el	 propósito	 de	 mejorar	 los	 datos	 am-
bientales	y	estructurales	de	las	distintas	
Regiones,	 han	 permitido	 una	 evolución	
asombrosa.	 La	 cantidad	 de	 esta	 geoin-
formación	digital	de	alta	calidad,	puesta	
a	disposición	de	cualquier	usuario	en	 la	
Red por los distintos organismos oficiales 
de	 las	 distintas	 regiones	 de	 España,	 es	
abrumadora.	
La	información	que	más	se	ha	uti-
lizado	para	este	trabajo	ha	sido	tanto	las	
diversas	imágenes	de	satélite	a	distintas	
escalas	 como	 las	 diferentes	 fuentes	 de	
MDTs	disponibles.
A	esta	política	se	han	unido	el	IGME	
(Instituto	Geológico	y	Minero	de	España)	
y el ICC (Instituto Cartográfico de Cata-
luña),	 distribuyendo	 online	 y	 gratuita-
mente	gran	parte	de	los	datos	genéricos	
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geológicos	en	forma	de	mapas	1:50.000	
de	toda	España	y	de	toda	Cataluña,	res-
pectivamente.
A	continuación	se	detallan	las	dis-
tintas	 informaciones	 utilizadas	 en	 este	
trabajo	 y	 sus	 fuentes,	muchas	 de	 ellas	
gratuitas	y	online.
	 • CITA,	Centre Integrals de Tele-
comunicacions Avançades	cedió	parte	de	
sus	 archivos	 vectoriales	 altimétricos	 y	
planimétricos	a	escala	50.000	y	5.000	de	
la	Comarca	del	Pallars	Jussà.
• Instituto Cartográfico de Catalu-
ña	(ICC),	que	pone	a	disposición	de	todos	
los	usuarios	y	de	manera	gratuita	en	su	
página	 web	 información	 geoespacial	 de	
muy	alta	calidad	de	Cataluña.	Entre	esta	
información	 se	 encuentran	 topografías	
digitales	 a	 escalas	 1:10.000,	 1:25.000	
y	1:50.000	y	ortoimágenes	georreferen-
ciadas	a	escalas	1:5.000	y	1:25.000.	
• Departamento	de	Medioambiente	
y	Vivienda	de	la	Generalitat	de	Cataluña.	
En	su	sistema	de	SIG	online	 se	pueden	
encontrar	 además	 de	 una	 interesante	
información	 medioambiental	 y	 un	 MDT	
1:200.000	de	Cataluña,	todos	los	mapas	
1:50.000	de	 la	serie	MAGNA,	digitaliza-
dos,	georreferenciados,	con	atribución	de	
datos	a	las	entidades	de	los	mapas	y	ho-
mogeneizados	en	cuanto	a	límites	entre	
hojas.
• Shuttle Radar Topography Mis-
sion	(SRTM).	Esta	entidad,	bajo	el	acuer-
do	 de	 la	 NASA	 y	 del	 USGS	 EROS	Data 
Center	de	los	Estados	Unidos,	distribuye	
on line	MDTs	gratuitos	de	prácticamente	
todo	el	globo	a	una	resolución	de	un	pun-
to	de	cota	cada	90	metros.
• Instituto	 Geológico	 y	 Minero	 de	
España	 (IGME),	 que	 en	 su	 página	 web	
distribuye	 gratuitamente	 gran	 parte	 de	
los	mapas	de	las	series	Magna	escanea-
dos	y	algunas	de	las	memorias	de	estas	
hojas más significativas. También en su 
servidor	 geofísico	 tiene	 algunos	 de	 los	
archivos	.las	con	la	geofísica	de	varios	de	
los	sondeos	utilizados.	
• El	Sistema	de	 Información	Geo-
gráfica de Parcelas Agrícolas (SIGPAC), 
permite	 la	visualización	y	descarga	par-
cial	de	ortoimágenes	no	georreferencia-
das,	pero	algunas	de	alta	calidad,	de	toda	
España.	De	su	página	web	se	ha	obtenido	
el	fotomosaico	en	el	que	se	cartografía	el	
patrón	estructural	de	la	falla	de	Ubierna.
• En	la	página	de	la	Confederación	
Hidrográfica del Ebro (Chebro), entre 
otras	informaciones	interesantes,	se	en-
cuentra	 una	 síntesis	 geológica	 vectorial	
a	 escala	 1:250.000	 de	 toda	 la	 cuenca	
hidrográfica. Ésta, además, presenta un 
formato	de	reconstrucción	y	montaje	de	
la leyenda gráfica muy fácil y económico 
en	tiempo	para	el	usuario	de	GIS.
• En	la	pagina	web	de	la	Conseje-
ría	de	Medioambiente	y	Desarrollo	Soste-
nible	de	Galicia	 se	oferta	gratuitamente	
información	 medioambiental	 de	 Galicia	
en	 formato	 GIS	 y	 una	 serie	 de	 mapas	
altimétricos	 y	 planimétricos	 a	 escala	
1:200.000.
3.4 Aplicación de la informática a la geología; métodos de 
trabajo
3.4.1 Mapas geológicos, bases de 
datos y espacios georreferencia-
dos
Los	diferentes	mapas	realizados	en	
este	trabajo	se	apoyan	en	la	información	
base	extraída	de	los	organismos	citados	
anteriormente.	Además,	todos	los	mapas	
han	sido	realizados	en	espacios	georrefe-
renciados.	
Con	alguna	excepción	que	se	de-
tallará en la figura correspondiente (MDT 
de	Galicia),	se	ha	estandarizado	el	siste-
ma	de	coordenadas	a	UTM	huso	31N	para	
todos	los	mapas	que	se	han	generado	en	
el	 contexto	del	presente	 trabajo,	no	así	
para	aquellos	(muchos)	que	se	toman	de	
las diversas fuentes bibliográficas y car-
tográficas consultadas.
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En	general	 la	realización	de	estos	
mapas	se	ha	hecho	por	dos	caminos	dis-
tintos	 dentro	 de	 los	 GIS.	 Las	 cartogra-
fías	 totalmente	 nuevas	 (ej.	 cartografía	
estructural	 de	 Coll	 de	 Nargó)	 han	 sido	
realizadas	 tomando	 como	base	 espacial	
otras referencias cartográficas, como las 
ortoimágenes,	 y	 dibujando	 en	 sistemas	
CAD	con	espacios	georreferenciados	 las	
nuevas	entidades	(puntos,	líneas,	polígo-
nos,	etc.).	Posteriormente,	se	ha	atribui-
do	en	el	sistema	GIS	una	base	de	datos	
que permite modificar el display gráfico y 
ordenación de lo cartografiado en función 
de	dicha	base	de	datos.	En	los	casos	en	
los	 que	 se	 han	 planteado	 ligeras	modi-
ficaciones de cartografías digitales exis-
tentes, o simplemente modificación de la 
leyenda	general,	y	por	tanto	del	display	
final de un mapa, se ha hecho solo me-
diante	la	edición	de	la	base	de	datos	(ej.	
mapa	de	distribución	de	unidades	tempo-
rales	de	Meigs	et al.	(1996)	en	la	zona	de	
Oliana	y	Artesa	del	Segre).
3.4.2 SIG tridimensional y Mode-
los de Superficie
Son	muy	sugerentes	las	posibilida-
des	3D	de	los	SIG,	tanto	de	visualización	
como de cálculo de volumetrías, superfi-
cies,	ángulos	etc.,	 todos	parámetros	 in-
teresantes	 a	 nivel	 geológico.	 Consultar	
Fernández-Bellón	(2004)	para	un	amplio	
resumen	de	las	posibilidades,	historia	re-
ciente,	tipos	de	archivos,	etc.	de	los	dis-
tintos	métodos	de	trabajo	informático	en	
3D	para	geología	estructural.	
En	el	presente	 trabajo,	y	a	pesar	
de	 haber	 explorado	 en	 profundidad	 las	
posibilidades	de	estos	sistemas	en	apli-
cación	a	 la	geología,	no	ha	sido	posible	
desarrollar en el resultado final todo lo 
que	se	realizado.
Esto	se	debe	fundamentalmente	a	
problemas	de	tiempo	que	no	han	permi-
tido	 exponer	 la	 importante	 cantidad	 de	
datos	extraídos	mediante	integración	de	
GIS	 y	 CAD	 en	 la	 USC	 para	 la	 interpre-
tación	que	se	ha	hecho	en	esos	años	de	
la	sísmica	y	su	integración	con	datos	de	
sondeo y superficie (ver siguiente apar-
tado	 sobre	 el	 estudio	 de	 la	 información	
sísmica).
Sí	se	ha	aprovechado	la	capacidad	
de	 estos	 sistemas	 georreferenciados	 de	
trabajar	 en	 3D	 virtual	 para	 realizar	 re-
construcciones	que	en	este	trabajo	se	han	
denominado	genéricamente	“modelos	de	
superficie”, ya sea una vista en perspec-
tiva	con	una	exageración	vertical	deter-
minada	de	un	MDT	o	el	tapizado	de	una	
ortoimagen	o	cartografía	geológica	sobre	
su	correspondiente	MDT,	por	ejemplo.	
Esta	técnica	permite	al	usuario	 la	
más	fácil	comprensión	de	la	escala	y	las	
relaciones	 espaciales	 entre	 las	 distintas	
zonas	de	estudio,	así	como	interpretar	li-
teralmente,	con	un	punto	de	vista	nuevo,	
algunas	zonas	en	las	que	la	calidad	de	la	
geoinformación	así	lo	permite.	Estos	sis-
temas	 informáticos	 hacen	 posible	 jugar	
con	 la	 exageración	 vertical	 y	 por	 tanto	
suelen	dar	muy	buenos	resultados	en	la	
evidenciación	de	estructuras	o	tendencias	
que ocupan un espacio geográfico grande 
y	que	a	su	vez	tienen	baja	amplitud.
3.4.3 Estudio de perfiles sísmicos
Para	este	proyecto	de	tesis	docto-
ral	sobre	 la	USC	se	recopilaron	un	total	
de más de 200 perfiles sísmicos corres-
pondientes	a	las	campañas	T,	TR,	ND,	SP	
y Proyecto Cataluña, así como el perfil de 
sísmica	profunda	ECORS.	
Estas	 campañas	 sísmicas	 corres-
ponden	 a	 diferentes	 empresas	 y	 cam-
pañas	exploratorias	de	hidrocarburos	en	
una	zona	que	abarca	desde	las	estructu-
ras	de	Mediano-Boltaña	hasta	la	Cuenca	
Potásica	del	Ebro	en	Cataluña	(en	direc-
ción	 E-W)	 y	 desde	 el	 anticlinal	 de	 Bar-
bastro	hasta	la	zona	de	las	Nogueras	en	
sentido	N-S.	Pertenecen	a	años	distintos	
y	a	métodos	de	adquisición	y	procesado	a	
menudo	diferentes	y	son	bien	conocidas	
por	 los	 geólogos	 que	 han	 trabajado	 en	
estas	zonas.	
Las	utilizadas	para	el	presente	tra-
bajo	pertenecen	a	las	campañas	T	(reali-
zada	entre	los	años	1968	y1971),	
TR	(realizadas	entre	1978	y	1982)	y	ND	
(realizadas	entre	1968	y	1970);	para	to-
das	 ellas	 el	 operados	 fue	 la	 Compañia	
General	de	Geofísica	S.A.
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Se	han	obtenido	en	formato	papel	
a	través	del	Archivo	Técnico	de	Hidrocar-
buros	del	Ministerio	de	Industria,	Turismo	
y	Comercio	y	a	partir	del	servicio	de	Do-
cumentación	del	Instituto	Geológico	y	Mi-
nero	de	España.	Estas	líneas	sísmicas	en	
papel	fueron	obtenidas	en	distintas	esca-
las gráficas, a veces en tiempos dobles y 
otras	en	tiempos	simples,	y	siempre	con	
profundidades	 en	 tiempos.	 En	 general	
con	displays gráficos en papel muy hete-
rogéneos.
Una	vez	escaneadas,	 estas	 líneas	
se	han	interpretado	individualmente	has-
ta	un	 total	 de	más	de	150.	Se	han	es-
calado	 los	 escaneados	 de	 las	 líneas,	 se	
han	 introducido	 las	 interpretaciones	 en	
sistemas	 de	 CAD	 y	 estas	 interpretacio-
nes	 han	 sido	 georreferenciadas	 a	 partir	
de	los	mapas	de	posición	de	las	distintas	
campañas.	La	georreferenciación	y	esca-
lado	de	las	interpretaciones	dentro	de	los	
sistemas	de	CAD	se	ha	realizado	en	tres	
dimensiones	 para	 el	 conjunto	 de	 líneas	
interpretadas.	
Posteriormente,	se	han	calado	las	
líneas	con	la	información	de	logs	de	son-
deos	obtenidos	y	con	las	columnas	litoló-
gicas	de	todos	los	sondeos	de	la	zona	en	
los	que	no	se	ha	encontrado	el	log	geofí-
sico.	
Las	interpretaciones	de	cada	línea	
sísmica	 han	 sido	 correlacionadas	 una	 a	
una	en	todos	los	puntos	de	cruce	con	el	
resto	de	líneas.	Todo	este	conjunto	de	da-
tos	ha	sido	contrastado	en	mayor	o	me-
nor	medida	con	las	distintas	cartografías	
geológicas	 existentes	 o	 nuevas	 a	 partir	
de	 trabajo	 de	 campo	 y	 con	 la	 síntesis	
geológica	1:50.000	en	formato	vectorial,	
así	como	con	las	ortofotografías	ofrecidas	
gratuitamente	por	el	ICC.	
Estas	ultimas	comparaciones	tam-
bién	se	han	podido	realizar	en	3D	al	ser	
datos	digitales.	En	algunos	casos	(rampa	
de	Oliana)	 se	 han	 podido	 incluso	 desa-
rrolar	 los	 primeros	modelos	 3D	 con	 re-
construcción de superficies a partir de 
conjuntos	 de	 interpretaciones	 lineales,	
con el objetivo final de realizar bloques 
diagrama	 tridimensionales,	 mapas	 de	
isopacas,	 cortes	 geológicos	 en	 distintas	
orientaciones,	restituciones	estructurales	
3D,	etc.
Todo	 este	 trabajo	 en	 avanzado	
estado	 de	 desarrollo	 no	 ha	 podido	 ser	
incluido	 en	 esta	 tesis	 doctoral	 debido	 a	
problemas	de	tiempo,	pero	será	la	base	
de	futuros	trabajos,	tanto	a	nivel	geoló-
gico	como	a	nivel	metodológico.
3.4.4 Teledetección. Método de 
Realce Visual
En	el	presente	trabajo	se	va	a	apli-
car	uno	de	los	muchos	métodos	conoci-
dos	y	desarrollados	para	la	evidenciación	
de	estructuras	geológicas	a	partir	de	geo-
información	georreferenciada.
Delimitado	dentro	del	marco	de	la	
Teledetección,	se	denomina	morfotectóni-
ca al estudio de las formas de significado 
regional	o	tectónico	a	partir	de	imágenes	
remotas	(Gold,	1980).	El	uso	de	este	tér-
mino	es	extendido	por	Hills	(1961)	para	
conjuntos	regionales	y	a	gran	escala	fun-
damentalmente	a	partir	del	uso	de	datos	
topográficos.
Es	 dentro	 de	 este	 marco	 donde	
en	 los	 últimos	 años	 se	 han	 desarrolla-
do	metodologías	de	trabajo	informáticas	
que	permiten	el	análisis	del	terreno	para	
ayudar	en	la	comprensión	estructural	de	
grandes áreas geográficas. 
Muchas	de	ellas	parten	de	los	mis-
mos	 modelos	 de	 tratamiento	 de	 datos	
que	 para	 únicamente	 las	 imágenes	 re-
motas	(ej.	Jordan	y	Schott,	2005;	Kresic,	
1995).	Otras	se	basan	en	la	 integración	
de	 datos	 como	 MDTs	 y	 fotos	 de	 satéli-
te	 para	 la	 evidenciación	 de	 estructuras	
(Bhosle	et al.,	2006).	
En	 casi	 todos	 los	 trabajos	 están	
presentes	los	clásicos	conceptos	de	foto-
interpretación	y	análisis	de	las	formas	del	
terreno	desde	el	punto	de	vista	del	geó-
logo	 como	 interpretador,	 no	 superados	
por	ninguna	metodología	de	trabajo.
Sobre	 este	 punto	 de	 partida,	 se	
comenta	 a	 continuación	 uno	 de	 estos	
métodos	de	evidenciación	de	elementos	
estructurales	 rectilíneos,	 que	 sirve	 para	
ayudar	en	la	comprensión	de	las	estruc-
turas	 a	 estudio	 en	 distintas	 partes	 del	
trabajo.	
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En	cualquier	caso,	muchas	de	 los	
lineamientos	evidenciados	por	este	mé-
todo	en	las	diversas	zonas	en	las	que	se	
ha	aplicado	se	pueden	interpretar	y	car-
tografiar también con la información base 
y	sin	tratamiento	informático.
3.4.4.1 Análisis de los lineamientos 
estructurales según la metodolo-
gía propuesta por Herranz y Peláez 
(1994) y denominada método de Re-
alce Visual (RV)
Se	ha	elegido	este	método	de	evi-
denciación	de	estructuras	rectilíneas	por	
sus	 espectaculares	 resultados	 y	 sobre	
todo	por	su	facilidad	de	aplicación	y	uso	
a	partir	de	información	digital.	Otros	mé-
todos	de	objetivos	y	resultados	similares	
como	 las	 Ronchi grids	 (Gold,	 1980)	 se	
han	descartado,	ya	que	eran	en	compa-
ración	excesivamente	costosas	en	tiempo	
para	su	aplicación.
Herranz	 y	 Peláez	 (1994)	 no	 po-
nen	nombre	a	este	método	pero	en	este	
trabajo	se	denominará	como	método	de	
Realce	Visual,	respetando	la	única	deno-
minación	 que	 sus	 autores	 le	 atribuyen	
indirectamente.	Estos	autores	proponen	
el	posible	uso	de	este	método	para	evi-
denciar	 lineamientos	 rectos	 y,	 con	 una	
ligera	variación	a	lo	que	continuación	se	
comentará,	 para	 evidenciar	 conjuntos	
de	lineamientos	de	geometría	concéntri-
ca.	 En	 este	 trabajo	 se	 ha	 aplicado	 solo	
a	conjuntos	de	lineamientos	rectilíneos	y	
no	 a	 los	 concéntricos,	 y	 por	 tanto	 solo	
se	hará	referencia	a	partir	de	aquí	a	los	
rectilíneos.
El	método	de	Realce	Visual	trata	de	
poner	en	evidencia	conjuntos	de	elemen-
tos	rectilíneos	en	imágenes	y	los	autores	
indagan	 en	 algunas	 de	 las	 aplicaciones	
a	la	geología	aunque	no	descartan	otras	
posibles.	
Esto	supone	 la	puesta	en	eviden-
cia	de	conjuntos	de	fallas,	diques	u	otras	
realidades	geológicas	de	distribución	rec-
tilínea.
El	 método	 es	 un	 proceso	 simple	
de	tratamiento	óptico	de	la	imagen,	que	
debe	ser	anterior	a	la	interpretación	ana-
lógica	 (realizada	por	 el	 interpretador)	 y	
por tanto una ayuda y no definitorio por 
sí	mismo.	 Para	 conjuntos	 de	 elementos	
rectilíneos,	los	autores	proponen	un	mé-
todo	 empírico	 según	 el	 cual	 se	 requie-
ren	dos	 imágenes	exactamente	 iguales,	
pero	una	de	ellas	transparente.	Éstas	se	
sobreponen	 de	manera	 perfecta,	 con	 la	
imagen	 transparente	arriba.	A	partir	 de	
este	punto,	para	poner	en	evidencia	una	
directriz	estructural	determinada,	se	des-
plaza	una	de	las	imágenes	con	respecto	a	
la	otra	en	cualquiera	de	los	sentidos	de	la	
dirección	predeterminada.	Esto	hace	que	
las	directrices	lineales	que	existan	en	esa	
dirección	aparezcan	potenciadas	y	mucho	
más	nítidas	a	la	vista	del	observador.
Según	 los	 autores,	 este	 método	
de	realce	visual	se	basa	geométricamen-
te	en	que	el	desplazamiento	de	elemen-
tos	 rectilíneos	de	 la	manera	 comentada	
anteriormente	 incrementa	 su	 longitud	
aparente,	por	lo	que	son	más	fáciles	de	
observar. Así, la longitud aparente final 
viene	 determinada	 por	 la	 longitud	 real	
original	más	el	desplazamiento	en	direc-
ción	realizado	en	 la	 imagen	transparen-
tada.	 El	 desplazamiento	 realizado	 debe	
ser	menor	 o	 igual	 a	 la	 longitud	original	
del	 “lineamiento”.	 Si	 el	 desplazamiento	
es	mayor	los	segmentos	se	desconectan	
y	el	realce	visual	comienza	a	decrecer.
A nivel psicofisiológico, y según 
los	 propios	 autores,	 este	 efecto	 óptico	
se	 produce	 de	 manera	 intrínsecamente	
ligada	a	nuestro	propio	mecanismo	de	vi-
sión. Nuestro sistema psicofisiológico de 
visión	pone	más	atención	en	elementos	
lineales	que	 rompen	el	 conjunto	unifor-
me,	 tanto	más	 cuanto	más	 largos	 son.	
Así,	en	un	campo	de	visión	neutro,	llama	
más	nuestra	atención	que	un	segmento	
se	 repita	 longitudinalmente	 sin	 ruptura,	
o	con	rupturas	pequeñas,	que	la	duplica-
ción	de	éste	en	paralelo.
Los	 propios	 autores	 recuerdan	
que	“la	detección	de	“posibles”	fracturas	
y	 contactos	 rectilíneos	o	arqueados,	así	
potenciada,	es	un	proceso	cualitativo	(no	
cuantitativo),	 y	 aun	 así	muy	 limitado	 y	
sujeto	a	una	interpretación	personal	y	en	
definitiva cargada de subjetividad”.
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3.4.4.2 Rutina de aplicación del mé-
todo RV
Sobre	 esta	 base	 teórica	 el	méto-
do	de	Realce	Visual	se	ha	aplicado	a	una	
serie	de	informaciones	que	han	sido	tra-
ducidas	en	imágenes	mediante	métodos	
informáticos:	modelos	digitales	del	terre-
no	y	ortofotografías.
A partir de los datos topográficos 
en	forma	de	modelo	digital	del	terreno	se	
calculan	mediante	SIG	mapas	de	orien-
taciones	sombreados.	Éstos,	transforma-
dos	en	archivos	informáticos	de	imagen,	
pueden	ser	tratados	fácilmente	según	la	
metodología	anteriormente	expuesta	en	
cualquier	 programa	 comercial	 de	 trata-
miento de imagen (fig. 3.1). 
Figura 3.1:	Aspecto	de	la	aplicación	del	método	RV	en	dirección	N74	sobre	modelo	de	elevaciones	som-
breado y resalte de lineamientos. Posición en fig 3.2, MDT tomado del SRTM.
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En	 el	 caso	 de	 las	 ortoimágenes	
también	 han	 sido	 transformadas	 en	 ar-
chivos	informáticos	de	imagen.
Para	 la	 aplicación	 en	 el	 presente	
trabajo	del	método	RV,	las	imágenes	de	
partida	se	han	desplazado	en	dirección	a	
intervalos	de	2	grados	(desde	0	a	180).	A	
priori,	se	ha	dado	un	valor	de	desplaza-
miento	semejante	para	todos	los	interva-
los	de	dirección	y	siempre	se	ha	intenta-
do	que	sea	mínimo	en	comparación	con	
la	escala	de	la	imagen	base.	
Esto	 es	 compatible	 con	 la	 inten-
ción	 de	 resaltar	 visualmente	 en	 todo	 lo	
posible	 las	directrices	estructurales	 rec-
tilíneas,	ya	que	en	los	modelos	de	eleva-
ciones	sombreados	utilizados	es	frecuen-
te	observar	“lineamientos”	rectilíneos	de	
relativamente	grandes	dimensiones.	
En	aquellas	direcciones	en	las	que	
no	se	observan	directrices	estructurales	
se	ha	ido	incrementando	y	disminuyendo	
el	 desplazamiento	 progresivamente,	 en	
general	con	poco	resultado.	Los	resulta-
dos	de	la	aplicación	de	este	método	han	
sido	validados	en	cada	caso	aplicado	me-
diante	la	comparación	con	datos	de	otras	
fuentes	(cartografías	existentes,	 trabajo	
de	 campo,	MDTs,	 información	bibliográ-
fica, etc.)
Informáticamente	 es	 muy	 simple	
modificar la cantidad en porcentaje de 
transparencia	utilizada	en	la	imagen	su-
perior.	Para	este	trabajo,	y	con	los	datos	
utilizados,	se	observa	empíricamente	(a	
gusto	del	interpretador)	que	los	porcen-
tajes	de	transparencia	que	mejor	calidad	
visual	ofrecen,	y	por	tanto	mejor	realce	
de	 las	 estructuras,	 se	 sitúan	 alrededor	
del	50	por	ciento.
3.4.4.3 Resultados de la aplicación y 
testeo del método RV
Como	 más	 adelante	 se	 compro-
bará,	la	aplicación	de	este	método	sobre	
los	MDT	ha	dado	resultados	interesante.	
La	potenciación	visual	que	se	obtiene	es	
realmente	 importante.	 Obviamente,	 en	
ningún	 caso	 permite	 pintar	 una	 estruc-
tura	en	un	mapa	con	absoluta	precisión,	
pero sí identificar mejor aquellas directri-
ces	rectilíneas	que	existen	y	en	qué	zonas	
se	distribuyen	con	mayor	profusión	para	
posteriormente	interpretarlas	de	manera	
correcta	sobre	la	ortoimagen,	el	MDT	o	el	
mapa	geológico.
En	 el	 capítulo	 sobre	 la	 aplicación	
de	 este	 método	 a	 MDTs	 de	 la	 USC,	 se	
comentarán	algunas	de	las	conclusiones	
empíricas que se han podido identificar 
con	respecto	a	este	método.	
Por	 otro	 lado,	 la	 respuesta	 tan	
asombrosa	 en	 inicio	 de	 un	método	 tan	
fácil	de	aplicar	hizo	sospechar	de	una	po-
sible	 interferencia	 con	 otros	 fenómenos	
(visuales,	 tipo	 informático	 de	 la	 fuen-
te	 de	 datos,	 estructuración	matricial	 de	
los	archivos	de	imagen,	etc.)	y	por	tanto	
se	procedió	a	unos	tests	genéricos	para	
verificar la veracidad de algunas de las 
señales	que	se	observaban	como	realce	
visual	en	los	MDT.
En	primer	lugar	hubo	que	compro-
bar	que	no	 se	da	 realce	de	 “lineamien-
tos”	en	todas	las	direcciones,	sino	solo	en	
unas	determinadas.	Estas	direcciones	son	
posteriormente	 contrastadas	 en	 campo	
y	 con	 la	 comparación	de	 “lineamientos”	
interpretados	directamente	sobre	el	MDT	
sin	 la	 interferencia	 del	método	 RV	 (ver	
capítulo	de	aplicación	del	método	RV	al	
MDT	de	la	USC).	El	resultado	es	en	gene-
ral	muy	coherente	en	cuanto	a	direccio-
nes	de	estructuras	lineales.
A	continuación	se	comprueba	si	la	
distribución	matricial	de	los	pixeles	en	un	
archivo	 de	 imagen	 de	 formato	 conven-
cional (por ejemplo .tif) interfiere con el 
resultado final de los “lineamientos” real-
zados	para	una	misma	imagen.	Para	ello	
se	rota	la	imagen	de	partida	(por	ejemplo	
30	grados	en	sentido	horario	y	nunca	90,	
ya	que	la	estructura	matriz	del	archivo	no	
se modificaría) y se observa si hay algún 
cambio	 en	 la	 orientación	 de	 los	 “linea-
mientos”	potenciados	mediante	el	RV.	
El	 resultado	 al	 aplicar	 el	 método	
RV	a	 la	misma	imagen	antes	y	después	
de	rotar	es	el	mismo	pero	en	la	imagen	
rotada	los	“lineamientos”	realzados	están	
también	 rotados	exactamente	 la	misma	
cantidad. Con este test se confirma que 
el	realce	de	estructuras	mediante	la	apli-
cación	del	método	RV	no	 responde	a	 la	
estructuración	 informática	 matricial	 de	
los	 archivos	 de	 imagen	 utilizados	 como	
base	del	análisis.
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Por	último,	se	aplica	este	método	
a	otro	MDT	en	una	zona	geológicamen-
te	conocida	en	la	que	se	sepa	que	no	se	
han	desarrollado	de	manera	 importante	
procesos	 de	 deformación	 heterogénea	
recientes	en	términos	geológicos.	Esto	se	
hace	para	comparar	con	los	lineamientos	
obtenidos	de	 los	MDT	de	la	USC,	en	 los	
que	 a	 lo	 largo	 de	 este	 trabajo	 se	 va	 a	
intentar	evidenciar	la	existencia	de	estos	
procesos.	
Para	ello	se	elige	una	pequeña	zona	
del	 cinturón	de	pliegues	de	 la	provincia	
de	Valley	and Ridge de	los	Apalaches	en	
Estados	Unidos,	a	lo	largo	del	estado	de	
West	Virginia	(Engelder	et al.,	1989;	Fe-
rrill	y	Dunne,	1989;	Gibson	y	Grey,	1985;	
Harris, 1970, etc.). El MDT final se reali-
za	con	datos	del	SRTM,	un	dato	cada	90	
metros,	a	escala	1:	500.000,	y	sobre	un	
fondo	en	gris	se	aplica	un	acimut	arbitra-
rio	del	sol	de	N	315	y	una	elevación	de	30	
grados (posición en fig. 3.2).
En la figura 3.3 se puede observar 
tanto	 el	modelo	 como	 las	 orientaciones	
de	 los	principales	“lineamientos”	encon-
trados.	 Al	 comparar	 con	 los	 MDT	 de	 la	
USC	(ver	apartado	7.1),	se	observa	cla-
ramente	que	los	“lineamientos”	son	dife-
rentes.	
También	 al	 comparar	 con	 el	 MDT	
del	núcleo	Axial	del	Pirineo,	que	tiene	la	
misma	fuente	de	datos	y	resolución	que	el	
realizado	en	esta	zona	de	los	Apalaches,	
se	observa	que	las	direcciones	estructu-
rales,	aun	sin	aplicar	el	método	RV,	son	
distintas	 (ver	 apartado	 7.2).	 Así	 pues,	
en	zonas	con	distribución	de	estructuras	
geológicas	 distintas,	 e	 independiente-
mente	de	la	fuente	de	los	datos	topográ-
ficos, la distribución de las orientaciones 
de	 los	 “lineamientos”	 rectilíneos	obteni-
dos	mediante	la	aplicación	del	método	RV	
es	diferente.
Por	 otro	 lado,	 se	 ha	 observado	 a	
partir	 de	 la	 aplicación	 de	 este	 método	
tanto	a	ortoimágenes	como	a	MDTs	en	la	
USC,	que	cuanta	más	resolución	de	da-
tos	 tiene	el	modelo	de	partida	más	son	
las	orientaciones	en	las	que	se	potencian	
lineamientos	estructurales	rectilíneos.	
Así,	en	un	MDT	con	resolución	del	
dato	de	partida	1	punto	de	cota	cada	20	
metros	se	encuentran	más	orientaciones	
diferentes	 que	 contienen	 lineamientos	
que	en	 los	que	 tengan	1	punto	de	cota	
cada	200	metros.	Esto	es	posible	relacio-
narlo	con	el	desarrollo	fractal	que	se	aso-
cia	típicamente	a	las	estructuras	geológi-
cas.	De	tal	manera	que	a	más	resolución	
de	 los	datos	mayor	es	 la	posibilidad	de	
detectar	 formas	 autosimilares	 de	 jerar-
quía	inferior	y	a	menor	resolución	las	je-
rarquías	menores	se	van	eliminando	del	
conjunto.
Después	de	estos	test	parece	razo-
nable	poder	utilizar	el	método	del	realce	
visual	en	los	términos	de	Herranz	y	Peláez	
(1994)	sobre	MDTs	y	ortoimágenes	para	
evidenciar	 la	existencia	de	 lineamientos	
estructurales	rectos	en	la	USC.	En	cual-
quier	caso,	 las	conclusiones	del	método	
serán	de	apoyo	cualitativo	y	nunca	cuan-
titativo	dada	su	propia	naturaleza.
Figura 3.2: Posición de las figuras 3.1 y 3.3, figu-
ra modificada de Wikipedia, 2007. 
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Figura 3.3:	Modelo	de	elevaciones	sombreado	de	la	zona	elegida	de	los	Apalaches,	se	marcan	los	prin-
cipales lineamientos obtenidos mediante la aplicación del método RV. Posición en fig 3.2, MDT tomado 
del	SRTM.
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La existencia en la Unidad 
Surpirenaica Central de un cortejo de es-
tructuras que responden a deformación 
por tranpresión dextral, que en su con-
junto muestran los últimos estadios de 
desarrollo del orógeno Alpino-Pirenaico, 
ha sido comprobada a lo largo de la pre-
paración de este estudio desde 2002. Su 
descubrimiento tuvo que ver con el de-
sarrollo de la  asignatura de campo de 
cuarto curso denominada “Trabajo de 
campo en Geología Regional”, imparti-
do por la UCM-Geologicas en la Banda 
Plegada (Burgos), al cartografiar y es-
tudiar zonas relacionadas con la falla de 
Ubierna. Asociado a esta falla existe un 
claro conjunto de fallas que responden a 
deformación por transpresión dextral, ya 
publicado y conocido (Hernaiz, 1994).
En la fase siguiente se compiló el 
material previo (modelos digitales del te-
rreno, ortofotos, fotografías aéreas, car-
tografías geológicas preexistentes, etc.) 
necesario para el estudio en campo de la 
estructura de Boixols en la zona de Coll 
de Nargó, y se realizó una primera fo-
tointerpretación de este área ayudados 
mediante teledetección. 
 Ello permitió generar un primer 
mapa estructural de lineamientos, que 
apuntaban de manera coherente a una 
deformación transpresiva dextral en la 
USC, análoga a la observada en la falla 
de Ubierna. Esta deformación resultaba 
claramente posterior a la génesis de la 
estructura de Boixols, a la cual corta lim-
piamente. 
Posteriormente, esta idea fue con-
trastada en un estudio de campo con 
resultado positivo. A partir de este mo-
mento, se dividió su estudio en los dis-
tintos niveles de observación y se buscó 
su confirmación en la literatura, en los 
modelos digitales del terreno, ortofoto-
grafías, perfiles de sísmica, fotos aéreas, 
cartografías geológicas, etc. En general, 
los resultados de esta búsqueda fueron 
muy generosos, permitiendo evidenciar 
de manera clara y con una abundancia 
de datos importante los efectos de esta 
tipología deformación.
En este capítulo describimos cómo 
muchos de los modelos teóricos y aná-
logos para traspresión dextral dominada 
por cizalla simple, descritos por autores 
precedentes y recopilados en el aparta-
do 2.5, se perciben en las distintas zonas 
de trabajo de la USC y para las distintas 
metodologías de empleadas. La nomen-
clatura recopilada en ese apartado será 
la utilizada para la descripción de este 
conjunto de estructuras.
La atribución de estructuras con di-
recciones y comportamientos claramen-
te asignables a tipologías R, R’, P, etc., 
determinadas por la elipse de deforma-
ción, se tratará en el apartado 4.4.1.4, 
dedicado al estudio de la morfología car-
tográfica de estas estructuras a partir 
de ortofotografías. Hasta ese momento, 
describiremos una serie de estructuras 
observadas en el campo y en ortofoto-
grafías a las que no se harán atribuciones 
tipológicas, salvo en los casos en los que 
pudiera hacerse una idea confusa de al-
gunas estructuras al lector.
CAPÍTULO 4. CONJUNTO DE FALLAS POR TRANSPRESIÓN 
DEXTRAL EN LA USC
4.1. Observación en campo de estas estructuras
4.2. Descripción de la distribución y atributos de las fallas 
en función de los niveles y las técnicas de observación
 Para seguir un hilo argumental 
que permita definir bien cómo son estos 
conjuntos de estructuras y su alcance, 
vamos a subdividir su descripción según 
la naturaleza de los datos, en función de 
la metodología propia de la obtención y 
tratamiento de datos y por tanto de la 
escala de trabajo inherente a cada tipo 
de dato, desde la escala local (y algunas 
veces microestructural) en el trabajo de 
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campo, hasta la escala regional de la te-
ledetección, pasando por las escalas in-
termedias. Las distintas metodologías de 
trabajo, asociadas a una escala y a una 
tipología de dato concreta utilizadas en 
este trabajo son:
 • Trabajo en campo, cartografía y 
medidas discretas de estructuras.
 • Trabajo con ortofotografías; foto-
interpretación.
 • Trabajo con modelos digitales del 
terreno, interpretación y teledetección.
 • Trabajo con perfiles sísmicos. 
Patrón de fracturación observado en los 
diversos perfiles y atribuible a estas es-
tructuras. Implicaciones sobre la calidad 
de la información geofísica.
 Los trabajos de campo y en detalle 
se han realizado fundamentalmente en el 
flanco vertical de la estructura de Boixols, 
desde la localidad de Coll de Nargó al E 
hasta la de Abella de la Conca al W. 
 Los datos obtenidos han sido ex-
trapolados mediante fotointerpretación 
de ortoimágenes para el margen noro-
riental de la USC. 
 Posteriormente, el conjunto de da-
tos se ha extrapolado, mediante telede-
tección utilizando modelos de elevacio-
nes sombreados, al margen oriental de la 
USC, parte de la cuenca del Ebro y parte 
de la zona de las Nogueras.
4.3. Trabajo en campo, cartografía y medidas discretas de 
estructuras
El trabajo de campo se ha reali-
zado de manera sistemática en el área 
que cubre desde el pueblo Coll de Nargó 
hasta la terminación W del sinclinal de 
San Maximí, cubriendo el flanco sur (in-
vertido) del sector oriental de la estruc-
tura de Boixols. Asimismo, y de manera 
más puntual, se han realizado campañas 
de campo que aportan interesantes da-
tos estructurales en otras zonas, tales 
como la continuación de la estructura 
de Boixols en su sector occidental desde 
San Maximí hasta el pueblo de Abella; la 
megaestructura del Montsec desde Tolva 
hasta los afloramientos de La Pasarela; 
o la zona cubierta por los conglomera-
dos de la Pobla de Segur, entre otros (fig. 
4.1). Todas las figuras que tienen ortofo-
tografías como base se han tomado de la 
página Web del ICC (ver metodología).
 Antes, durante y después de la rea-
lización del trabajo de campo se trabaja 
la fotointerpretación y la integración de 
todos los conjuntos de datos al respecto. 
También se ha trabajado campo en otras 
zonas, aunque no tan sistemáticamente, 
para confirmar o rechazar situaciones es-
tructurales que después se irán detallan-
do.
 La escala de trabajo de campo 
esta impuesta por el nivel de observa-
ción a escala del afloramiento. El rango 
de escalas va de la milimétrica (ej. ob-
servación de fibras de crecimiento en ve-
nas de tensión) hasta la kilométrica, con 
cartografías de estructuras continuas a lo 
largo de unos pocos kilómetros.
 Este trabajo de campo se sintetiza 
mediante la presentación de un mapa es-
tructural específico para este conjunto de 
estructuras (Fig. 4.32).
4.3.1 Observaciones en la estruc-
tura de Boixols
La estructura de Boixols se inter-
preta como un anticlinal de bloque supe-
rior, generado en el contexto de inversión 
más o menos parcial de estructuras exten-
sionales del Cretácico inferior (Berástegui 
et al., 1990; Muñoz, 1992; Vergés, 1993; 
Bond y McClay, 1995; García Senz, 2002; 
y un larguísimo etc.). También repre-
senta el límite estructural sur de la lá-
mina cabalgante más septentrional de 
USC (Seguret, 1972) y que se denomí-
na Lámina de Boixols. Morfológicamente, 
este anticlinal se sigue sin dificultad des-
de Tremp al oeste hasta el final de la USC 
al este (fig. 4.1). 
Esta estructura anticlinal es ver-
gente al sur y tiene el flanco sur vertical 
a invertido, en el cual se han detectado 
fuertes discordancias angulares e impor-
tantes cambios de facies. Muchos son los 
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Figura 4.1: Plano de posición de las diversas zonas de trabajo en la USC en donde se han realizado 
trabajos de campo. El recuado en rojo representa la zona de trabajo más detallada en donde a continu-
acion se describen una serie de estructuras (Coll de Nargó-San Maximí). Mapa base tomado de la página 
web de la Confederación Hidrográfica del Ebro, ver metodología.
autores que han estudiado los sedimen-
tos sintectónicos con el crecimiento y 
desarrollo de esta estructura, que resul-
ta haber sido activa en inversión desde 
el Cretácico superior hasta al menos el 
Paleoceno (Ríos, 1952; Garrido-Mejias y 
Ríos Aragúes, 1972; Plaziat, 1972; Garrido 
Mejias, 1973; Simó, 1985; Willems, 1982 
y 1985; Ullastre y Masriera, 2006; y un 
largo etc.)
Desde el valle del río Perles al este, 
pasando por el Sinclinal de Sant Maximí y 
hasta el pueblo de Abella al oeste, desta-
ca en el paisaje el relieve geomorfológico 
de una serie de capas que se encuentran 
verticalizadas. A grandes rasgos, este re-
lieve representa las capas sub-invertidas 
asociadas al flanco vertical (sur) del anti-
clinal de Boixols. Este relieve en su parte 
W lo forman siempre las mismas unida-
des, que involucran una importante dis-
cordancia ya descrita por Almela y Ríos 
(1947), Garrido (1973), Willems (1985) 
y Ullastre et al. (1987).
En el collado de Coll Piqué (fig. 
4.2), al oeste de Coll de Nargó, se puede 
observar bien esta discordancia (fig. 4.3 
a y b). En este lugar existen unas agu-
jas de escalada, cuya pared sur presenta 
materiales conglomeráticos pertenecien-
tes a la “facies Garum” (Leymerie, 1862) 
o Formación Tremp (Mey et al., 1968), y 
cuya cara norte está constituida por ca-
lizas karstificadas del Cenomaniense su-
perior marino (fig. 4.3 b y c). 
El “paleokarst” esta relleno de ma-
teriales lutíticos rojos con ooides ferrugi-
nosos de la “facies Garum” (fig. 4.3 e). 
El contacto discordante y no mecanizado 
entre ambos materiales se puede obser-
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var en distintos afloramientos a lo largo 
de la estructura, desde el río Perles hasta 
S. Maximí al W (fig. 4.3 d). La discordan-
cia lateralmente puede cambiar en los 
distintos afloramientos. 
El Cenomaniense parece de ca-
rácter muy continuo, pero no siempre se 
encuentran estos ooides ferruginosos re-
llenando el paleokarst. Normalmente los 
materiales de la “facies Garum” que se 
encuentran adosados al Cenomaniense 
son conglomerados de carácter brechoi-
de, monomícticos, de cantos carbonáti-
cos pertenecientes a la misma unidad ce-
nomaniense que constituye su yacente, y 
tienen una gran cantidad de matriz lutíti-
ca roja (son prácticamente matriz-soste-
nidos en muchos casos).
Esta discordancia y el relieve que 
genera en el paisaje (fig. 4.3 a y b) va 
a permitir la cartografía de una serie de 
fallas dextrales que cortan a la estructura 
de Boixols. La verticalidad de las capas 
discordantes, previa a la deformación 
transpresiva dextral, permite tener cla-
ros marcadores del desplazamiento de 
las fallas en la horizontal a pesar de que 
el ángulo entre la dirección de las capas y 
la dirección de las fallas es relativamente 
bajo. 
Algunos pliegues menores, de di-
rección aproximada E-W (e inequívoca-
mente pertenecientes al desarrollo de la 
estructura de Boixols) permitirán en al-
gún caso evaluar la componente inversa 
de este conjunto de fallas tardío.
4.3.1.1 Descripción de las estructuras 
asociadas a deformación transpresiva 
dextral en el sector oriental de la es-
tructura de Boixols
Falla del Hostal del Llac, cerca del río 
Segre
Muy visible en el talud de la carre-
tera C-14, muy cerca del Hostal del Llac 
en Coll de Nargó, esta falla es conocida ya 
desde hace tiempo (Vergés, 1999; García 
Senz, 2002; etc.) y se suele interpretar 
como relacionada con la estructura de 
Boixols. Su trayectoria rectilínea y carác-
ter dextral pone en contacto materiales 
del “Garum” con los materiales margo-
sos del Cretácico inferior (Fm. Lluçá). La 
cartografía nos indica su carácter dex-
tral (fig. 4.5), al desplazar 170 metros 
en sentido horario la barra de calizas del 
Cenomaniense a lo largo del plano de fa-
lla. En este afloramiento no se han en-
contrado criterios para definir la cantidad 
de salto en la vertical. 
Todo el afloramiento, entre las úl-
timas casas al norte del pueblo y la barra 
cenomaniense-“Garum” (fig. 4.4a), está 
muy fracturado. Muchas de las fractu-
ras que se observan son en dirección, y 
algunas de estas fabricas mecánicas se 
pueden atribuir a la actividad de esta fa-
lla dextral. No obstante, existen rasgos 
estructurales (al menos dos anticlinales y 
dos sinclinales, sus correspondientes es-
quistosidades de plano axial y una ligera 
Figura 4.3: En esta figura se pretenden representar los parámetros fundamentales del contacto entre 
los conglomerados discordantes de la Fm. Tremp y los carbonatos cenomanienses en la zona de Coll 
Piqué. Estos se van a utilizar como marcadores de desplazamiento en cuanto a las fallas generadas en 
un régimen de deformación transpresiva dextral. Esta discordancia se expresa en el paisaje como una 
barra relativamente continua. Su cara sur esta constituida por conglomerados de la parte alta de la Fm. 
Tremp y la norte por carbonatos marinos de cenomaniense (Fm. Santa Fé).
a) Fotografía tomada desde el W en donde se observa la geomorfología habitual de esta barra en el 
paisaje. El collado en la parte inferior de la fotografía es el de Coll Piqué.
b) Fotografía tomada desde el camino que se ve en la fotografía a) y hacia el W, en la que se observan 
en primer plano las agujas de escalada (de aprox. 15 metros de altura) y la continuación hacia el W de 
la mencionada barra geomorfológica.
c) Detalle de la cara norte de una de estas agujas en la que se observan en primer plano los carbonatos 
marinos carstificados y los huecos rellenos con ooides ferruginosos. La polaridad de la serie es sur.
d) Detalle de los conglomerados de la Fm. Tremp adosándose discordantemente sobre los carbonatos 
cenomanienses. 
e) Detalle de los ooides ferruginosos.
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“esquistosidad” incipiente y penetrati-
va en los materiales más blandos) que 
pertenecen claramente a una deforma-
ción previa, correspondiente a la estruc-
tura de Boixols (fig. 4.4a). Mediante las 
relaciones de cruce, queda claro que la 
fracturación tardía en dirección, seccio-
na oblicuamente estas otras estructuras 
previas, de dirección aproximada E-W 
(fig. 4.5). Otro claro ejemplo de ello son 
los sigmoides estructurales de gran esca-
la que se ven en las margas de Lluçá, que 
en el corte de la carretera que están sec-
cionados por estas estructuras tardías.
 En dicho corte de la carretera C-14 
no son evidentes los marcadores microes-
tructurales que muestran el movimiento 
de la falla dextral. Aquí la falla es muy 
discreta. En este punto, la dirección de la 
falla se sitúa entre N120º y N130º, con 
68º de buzamiento aparente del plano de 
falla hacia el SW. Inmediatamente al sur 
de la falla se pueden medir fracturas me-
nores dextrales, con ligera componente 
inversa, de dirección N108º y buzamien-
to del plano de falla 70ºN. También aquí 
se puede cartografiar una falla extensio-
nal de dirección aproximada N-S y buza-
miento 31ºS, con salto métrico. 
 Si se continúa en la dirección del 
plano de falla desde este afloramiento 
hacia el NW podemos seguir esta falla 
dextral casi 300 metros, hasta perderla 
en los materiales margosos de la forma-
ción Lluçá (fig. 4.4a). 
En estos afloramientos se puede 
confirmar claramente la dirección de la 
falla y su comportamiento dextral tardío. 
Su dirección es 120ºN y buzamiento 85ºN 
en el punto en que corta los materiales 
duros de conglomerados y calizas que 
incluyen el contacto discordante entre la 
Fm. Tremp y el Cenomaniense (ver deta-
lle de esta discordancia en la fig. 4.4b). 
Se han observado pliegues menores de 
arrastre de eje prácticamente vertical que 
son consecuencia del movimiento dextro 
en la alternancia de materiales duros y 
blandos de la Fm. Tremp.
Figura 4.4a: Fotografía tomada desde el norte de la población de Coll de Nargó y hacia el N. Se observa 
claramente la falla dextral denominada del Hostal del Llac. Se ha marcado sobre la foto la traza de la 
falla y su sentido de movimiento. También se ha marcado uno de los anticlinales menores (en azul) de 
dirección E-W en las unidades rojas de la Fm. Tremp y previo a la falla dextral. Obsérvese la gran can-
tidad de fracturación extensional de dirección N-S en toda la zona.
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Aunque por su pequeño tamaño no 
se han cartografiado, también se pueden 
medir en esta zona una serie de estruc-
turas menores: 
• Fallas claramente dextrales entre 
140ºN y 160ºN de dirección y buza-
mientos NE altos (entre 62 y vertica-
les). 
• Fallas sinestrales de direcciones en-
tre 56ºN y 60ºN, con planos de falla 
prácticamente verticales y estrías ge-
neralmente muy horizontales. 
• Venas de tensión con direcciones de 
160-180ºN, a veces en échelon y con-
jugadas, con buzamientos muy altos, 
de 75-80 grados. 
Todas estas estructuras menores 
también son claramente posteriores a la 
génesis de la megaestructura de Boixols, 
ya que cortan y desplazan capas previa-
mente verticalizadas, discordancias, es-
tructuras y fábricas anteriores.
Figura 4.4b: Típico aspecto 
de la discordancia Cenomani-
ense-Fm. Tremp cerca de la 
falla del Hostál del Llac.
Falla de Coll Piqué
Esta falla ha sido cartografiada 
parcialmente por autores precedentes, 
entre otros por Garrido y Ríos (1972) y 
por García Senz (2002). Se encuentra al 
NW del pueblo de Coll de Nargó, en una 
zona de escalada denominada Coll Piqué 
situada a apenas un kilometro del pue-
blo, a la que se puede acceder en coche. 
En Coll Piqué se encuentran los mejores 
afloramientos para observar la relación 
cinemática y características de las fallas 
dextrales, teniendo a su favor una muy 
buena accesibilidad (fig. 4.5).
Las agujas morfológicas de la zona 
de escalada (fig. 4.3 b) están englobadas 
dentro de la zona de falla, desenraizadas 
y rodeadas de roca de falla. Ver el esque-
ma estructural de la figura 4.5. Las agu-
jas se han comportado como sigmoides 
estructurales (en planta tienen morfolo-
gía sigmoidal) dentro de la zona de falla 
principal. La dirección de la falla es N110, 
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“Garum” (fig. 4.5). No se ha podido me-
dir el salto en vertical de esta estructura 
ya que no se han encontrado referencias 
horizontales que permitan evaluar esta 
componente del movimiento.
Esta estructura es posterior a 
la estructura de Boixols, de dirección 
aproximadamente E-W, ya que corta las 
capas previamente verticales y la ligera 
esquistosidad incipiente y penetrativa en 
los materiales blandos del “Garum”.
En Coll Piqué esta estructura se 
comporta de manera fractal, y se ajusta 
a los modelos teóricos de desarrollo de 
deformación dominada por cizalla sim-
ple. Aquí se puede observar muy clara-
mente una estructura de falla dextral de 
tipo R2 y de dirección N138, con estrías a 
22ºW sobre el plano de falla (marcada en 
el esquema estructural de la figura 4.5 
como R). 
Esta falla responde a procesos de 
Riedel within-Riedel structures (Tchalenko 
y Ambrayses, 1970). Asociado a esta fa-
lla de tipo Riedel se desarrolla un pliegue 
de arrastre de eje subvertical y coheren-
te con el movimiento (fig. 4.7). Dentro 
de este pliegue de arrastre se marca a 
nivel fractal la deformación dextra. Así 
encontramos: 
• Fracturas R3 de orden inferior, 
de dirección N160/82ºE para el 
plano de falla y estrías de di-
rección N160/26ºN y 
• Planos de fallas X N61, subver-
ticales y sinestrales, con estrías 
horizontales. 
Este motivo se puede observar y 
medir a escala cada vez más pequeña 
(de hasta dos ordenes jerárquicos infe-
riores) para las estructuras de tipo R y R’. 
En estos afloramientos, las venas de ten-
sión predominan con direcciones N160 y 
algunas N180, también coherentes con el 
movimiento dextral del conjunto.
Conjunto de fallas de la Granja de 
cerdos.
En esta área, situada a pocos cen-
tenares de metros al Oeste de Coll Piqué, 
seguimos encontrando las mismas rela-
ciones de cruce entre estructuras. Por 
y su movimiento relativo es claramente 
dextral. Esto además se confirma en los 
distintos afloramientos de esta estructu-
ra (fig. 4.6 a y b). 
En la barra morfológica que inclu-
ye la discordancia Cenomaniense-Fm. 
Tremp al NW de la zona de escalada, el 
plano de falla es de dirección N110 y sub-
vertical, con estrías dextrales que buzan 
22ºW. En la zona de escalada, la roca de 
falla está en casi todos los afloramientos 
repleta de sigmoides de cizalla coheren-
tes con el movimiento medido aquí. 
En al barra morfológica que incluye 
la discordancia cenomaniense-”Garum” 
inmediatamente al SE, se han tomado 
medidas de dirección de la falla N125. En 
este lugar desaparecen mecánicamen-
te prácticamente todos los conglome-
rados del «Garum» adosados a la barra 
del Cenomaniense. Aparentemente, la 
actividad de la falla no modifica excesi-
vamente el buzamiento de las capas del 
Cenomaniense a ambos lados de la fa-
lla que se mantiene en torno a los 78-85 
grados de buzamiento N invertido.
La continuación de la estructura 
hacia el SE es bastante clara y se puede 
caminar por la zona de falla hasta el pue-
blo de Coll de Nargó, donde se termina 
perdiendo en los materiales blandos del 
«Garum» (cultivos de la zona SE del pue-
blo). Se han realizado medidas puntuales 
a lo largo de la traza cartográfica, en el 
punto 1 marcado en el esquema estruc-
tural de la fig 4.5, donde se confirma el 
carácter dextro y dirección N118.  En el 
punto 2 (tambien marcado en el esque-
ma estructural de la fig. 4.5) se vuelve a 
confirmar este dato, observándose direc-
ción N120, carácter dextro, presencia de 
pliegues de arrastre coherentes con este 
movimiento, y venas de tensión verticales 
en dos familias principalmente, a N160 y 
N180, con predominio de la N160.
El espesor de la roca de falla ge-
nerada mecánicamente sobre el plano de 
falla llega en algunos puntos a más de 30 
metros. El desplazamiento cartográfico 
en dirección a lo largo del plano de fa-
lla es de 345 metros medidos en la zona 
de Coll Piqué, y marcados por el despla-
zamiento de la barra morfológica que 
incluye la discordancia Cenomaniense-
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un lado, los pliegues asociados con la 
estructura de Boixols, de dirección N66 
y cabeceo hacia el NE. En algunas trans-
versales N-S se cuentan hasta cinco de 
estos pliegues, con semi-longitudes de 
onda de aproximadamente 50 metros, 
coherentes con el patrón de pliegues del 
pueblo de Coll de Nargó mencionados an-
teriormente (ver apartado de la falla del 
Hostal del Llac). Por otro lado, cortando 
oblicuamente a estos pliegues, se obser-
van las fallas de cartografía rectilínea y 
de pequeños desplazamientos, asociadas 
tambien a deformación transpresiva dex-
tral tardia.
En este sector al menos existen 
tres de estas fallas, de dirección carto-
gráfica N110. En campo son bastantes di-
fíciles de localizar, ya que la mayor parte 
de los materiales aflorantes son de con-
Figura 4.7: Pliegue de arrastre de eje vertical asociado a una estructura de tipología R2. Fotografía 
tomada hacía el N.
Figura 4.6: Detalles estructurales. a) Desenraizamiento y sigmoides dextrales bajo las agujas de es-
calada de Coll Piqué. b) Estrías de falla dextrales al NW de Coll Piqué. La zona roja en la esquina inf. 
derecha es una carpeta tamaño A4 como escala.
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dición blanda y están altamente mecani-
zados de manera polifásica. A partir de la 
cartografía se ve que estas fallas apenas 
muestran movimiento en dirección pero 
sí que han desarrollado todo un cortejo 
de estructuras menores asociadas (fig. 
4.5). 
A escala de afloramiento son innu-
merables las microestructuras presentes 
y mayoritariamente compatibles con el 
movimiento dextral de las fallas mencio-
nadas.
Uno de los detalles destacables en 
esta área es la existencia de una falla de 
dirección cartográfica N14 y un movi-
miento sinestral de 50 metros observa-
ble en cartografía. Al NE de la granja de 
cerdos, los materiales carbonatados con 
oncolitos pertenecientes a la Unidad 3 de 
la Formación Tremp o facies «Garum», 
están cortados por fallas sinestrales de 
dirección N70, en cualquier caso fallas 
menores, que a su vez están cortadas 
por fallas normales de dirección N10 y 
buzamiento W. 
En general salvo algunos detalles, 
los rasgos estructurales descritos aquí 
son coherentes con lo observado en Coll 
Piqué y en la falla del Hostal del Llac.
Conjunto de fallas en Can Betriu
No se conocen antecedentes de 
esta zona de fallas situada en los alrede-
dores de la finca denominada Can Betriu. 
Para llegar allí se ha de tomar el cami-
no a lo largo de la conducción del canal 
de agua, que llega por el oeste hasta la 
granja de cerdos, a lo largo del cual exis-
ten buenos afloramientos. En estos aflo-
ramientos se pueden comprobar las rela-
ciones cartográficas.
 El motivo estructural de esta zona 
es muy similar al de Coll Piqué (fig. 4.8). 
Sobre un substrato de capas verticales 
o invertidas, plegadas en figuras muy 
apretadas, se  sobrepone un patrón de 
fracturación dextral. Estas fallas son de 
cartografía rectilínea y desplazamientos 
modestos que cortan (y por ello son pos-
teriores) tanto a la “esquistosidad general 
incipiente” como a pliegues anteriores.
 En este caso el conjunto de fallas 
cartografiado no se comporta de ma-
nera discreta, sino que se abre y cierra 
como una banda de deformación amplia 
que llega a tener un espesor máximo en 
cartografía de hasta 60 metros en las in-
mediaciones de Can Betriu (fig. 4.8). La 
máxima potencia de roca de falla, obser-
vada en campo, se encuentra en el cami-
no del canal, donde alcanza espesores de 
6 metros en una de las zonas con com-
portamiento más discreto. 
La dirección cartográfica de esta 
banda de deformación es N122. El buza-
miento del plano de falla sólo se ha podi-
do medir en un punto (72ºNE) por no en-
contrarse afloramientos adecuados, pero 
en cualquier caso las estimaciones reali-
zadas son de buzamientos altos (más de 
70 grados). El desplazamiento mínimo en 
dirección del conjunto de fallas medido 
a partir de la cartografía es de 140 me-
tros.
Al igual que en Coll Piqué no se ha 
podido medir el salto en vertical de esta 
estructura, ya que no se han encontrado 
referencias horizontales correlacionables 
que permitan evaluar esta componente 
del movimiento.
En Can Betriu una de las estruc-
turas principales, inversa y en dirección, 
tiene una dirección medida en campo de 
N100-110, es dextral. Al sur de esta zona 
(punto 2 en la fig. 4.8) se observa una 
estructura menor con componente inver-
sa, de dirección N90/82ºS (atribuible a 
estructuras de tipo in line) y alguna falla 
dextral menor N138/vertical, de tipo R2. 
Por todo el área se pueden medir venas 
de tensión de dirección principalmente 
N120 y N150 y buzamientos altos.
 En este sector el conjunto de fa-
llas dextrales hacen desaparecer la barra 
morfológica del Cenomaniense-“Garum”, 
poniendo en contacto mecánico a am-
bos lados de la zona de falla el «Garum» 
contra las margas del Cretácico inferior 
(ver fig. 4.8). Este conjunto de fallas se 
continúa físicamente hacia el SE durante 
más de 400 metros hasta que desapare-
ce bajo un glacis reciente. Aquí tiene de 
dirección N118 y de buzamiento 72NE. 
Los niveles de carbonatos del «Garum» 
observados en la granja de cerdos (la 
Unidad 3 que viene aflorando desde el E) 
terminan contra esta falla (punto 3 fig. 
4.8). La zona de falla aquí es aparente-
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mente más discreta aunque más difícil de 
controlar por las condiciones de aflora-
miento. El contexto de estructuras y mi-
croestructuras asociadas es muy similar 
al de Coll de Piqué: pliegues de arrastre, 
pequeñas fallas normales y venas de ten-
sión (N162) y estructuras tipo R2.
 Al Norte de estos afloramientos 
vuelve a aflorar la barra del Cenomaniense-
Fm. Tremp, donde quedan patentes dos 
orientaciones de fracturas: las fracturas 
de dirección N145, con desplazamiento 
cartográfico dextral de 85 metros sobre 
el plano de falla (atribuibles según la elip-
se de deformación a fracturas tipo R2), y 
las fracturas de dirección N165, sin ape-
nas desplazamiento cartográfico, que en 
afloramiento son claramente normales.
Fallas del barranco del Pui
En esta zona, la estructuración de 
pliegues anticlinales y sinclinales previa 
a las fallas con salto predominante en di-
rección se mantiene, al igual que en el 
resto de afloramientos. El buzamiento 
general de las capas tiene una dirección 
de entre N100 y N122  (ver figura 4.8 y 
4.9). 
 Se identifican tres estructuras de 
dirección N110-105 relativamente cer-
canas en el espacio (130 metros). Otra 
estructura más, con la misma dirección y 
comportamiento, se identifica a unos 180 
metros al sur. Los planos de falla tienen 
buzamientos altos, entre 70 y 80 grados. 
El comportamiento de estas estructuras 
es claramente dextral y con ligera compo-
nente inversa, como lo evidencian tanto 
los pliegues de arrastre asociados como 
las estrías sobre los planos de falla que 
permiten identificarlo. La componente en 
inversión se deduce por la roca de falla 
que no está abierta, apenas hay estruc-
turas tensionales en ella y además por 
las estrías que indican la cinemática de 
estas estructuras, que no son puramente 
horizontales sino que buzan ligeramente 
(entre 10 y 15 grados sobre el plano de 
falla). 
 Aparentemente no hay modifica-
ciones importantes de los buzamientos 
de las capas debidos a esta deformación 
dextral, salvo en áreas muy próximas a 
éstas (generando pequeños pliegues de 
arrastre). Existen venas de tensión ver-
ticales y en échelon con direcciones de 
N160-175. Aunque no se aprecia bien 
(probablemente por la calidad de los 
afloramientos en los que predominan 
muchos materiales blandos), existe un 
cortejo importante de estructuras de tipo 
R2 y fallas sinestrales asociadas.
Estas tres fallas dextrales configu-
ran una zona de acumulación de la de-
formación. En campo, es difícil evaluar si 
estas estructuras presentan geometrías 
anastomosadas. A grandes rasgos, estas 
estructuras se pueden continuar carto-
gráficamente a lo largo de más de 2.5 km 
desde un poco al E del barranco del Pui 
hasta al menos la culminación y cierre 
periclinal del sinclinal del Culles, situán-
dose aquí claramente en el flanco N de 
esta estructura (continuar su cartografía 
desde la fig. 4.8 a la figura 4.11).
Pasando por el camino del canal, y 
con un bajo ángulo contra la barra mor-
fológica que incluye la discordancia entre 
el «Garum» y el Cenomaniense hacia el 
NW, esta banda de deformación desplaza 
cartográficamente la mencionada barra 
unos 520 metros en dirección N110. A 
ambos lados de esta banda de deforma-
ción se observa cómo la barra geomorfo-
lógica se curva a gran escala a causa del 
arrastre dextral.
Al igual que en Coll Piqué no se ha 
podido medir el salto en vertical de esta 
estructura ya que no se han encontrado 
referencias horizontales correlacionables 
que permitan evaluar esta componente 
del movimiento.
Fallas inmediatamente al sur del sin-
clinal del Culles
En esta zona se reconocen al me-
nos cinco estructuras de relevancia, que 
cortan en dirección capas de materiales 
del «Garum» que previamente estaban 
plegadas (fig. 4.11). 
 De estas cinco fallas, cuatro tienen 
direcciones entre N110 y N115  (ver car-
tografía en fig. 4.11) y una tiene direc-
ción prácticamente E-W. Todas ellas son 
dextrales y con ligera componente inver-
sa. Cada una de ellas desarrollan zonas 
de falla relativamente anchas, de entre 
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Figura 4.9: Fotografía tomada desde el margen E del Barranco del Pui, en donde se puede apreciar 
el desarrollo de pliegues (par sinclinal anticlinal) en los materiales de Garum. Estas estructuras tienen 
dirección prácticamente E-W en este punto y una amplitud decamétrica. 
Figura 4.10: Fotografía tomada desde el margen E del Barranco del Pui y continuación hacia el N de la 
de la figura 4.9. Se ha dibujado una de las fallas dextrales que es visible en la fotografía. Corresponde 
a la estructura marcada con un 1 en el esquema fotogeológico de la figura 4.8. En esta figura también 
se puede apreciar (parte derecha de la fotografía) el aspecto típico de la barra geomorfológica que sirve 
de marcador guía.
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1 y 4 metros de espesor (fig. 4.12 a y 
b). Aunque en estos afloramientos pare-
ce existir un numero de fallas discretas 
de dirección N110 mayor que en otros 
lugares, no se representan en el mapa 
por no parecer demasiado relevantes con 
respecto a las que sí desarrollan una roca 
de falla importante. Además, el estilo 
estructural de la zona queda suficiente-
mente reflejado con la cartografía de los 
carriles de deformación principales.
De nuevo vemos una acumulación 
de estructuras en una zona alargada re-
lativamente pequeña. Así, en poco más 
de 200 metros en dirección N-S se acu-
mulan al menos cuatro fallas dextrales, 
que se sitúan inmediatamente al sur del 
cierre periclinal del sinclinal de Culles, al 
nivel estructural de los conglomerados 
más altos. El tramo del sinclinal del Culles 
situado entre esta banda de deformación 
y la descrita en la zona del barranco del 
Pui estaría ligeramente rotado por este 
conjunto de fallas. No se han encontra-
do suficientes parámetros que permitan 
calcular el ángulo de esta rotación, pero 
aparentemente es pequeña. 
Es posible continuar cartográfica-
mente esta banda de deformación en di-
rección NW a lo largo del flanco norte del 
sinclinal de San Maximí que pliega ma-
teriales del “Garum”. Aquí se encuentran 
lineamientos en las ortoimágenes que 
permiten esta continuidad con cierta se-
guridad (ver figura 4.14, mapa de la zona 
de San Maximí y fig. 4.13). 
También en las ortoimágenes se 
aprecia al norte del cierre del sinclinal del 
Culles una serie de lineamientos rectilí-
neos y de dirección N87, que por correla-
ción con estructuras similares encontra-
das en el resto de afloramientos se atri-
buyen a fallas dextrales con esa dirección 
(ver mapa de sistesis de la fig. 4.32).
Los desplazamientos relativos de 
estas bandas de deformación pueden 
calcularse si se asume que el sinclinal de 
San Maximí es la continuación hacia el W 
del sinclinal del Culles (fig 4.13 y 4.14). 
Ello parece lógico, en cuanto a que son 
sinclinales apretados de similares longi-
tudes de onda y que afectan, a grandes 
rasgos, a las mismas unidades sedimen-
tarias (fig. 4.14). Se puede así calcular el 
salto de esta banda de deformación dex-
Figura 4.12: Fotografías tomadas prácticamente en vertical de la roca de falla desarrollada por una de 
las estructuras que se encuentran al sur del sinclinal del Culles. Los sigmoides de cizalla indican mov-
imiento dextral. a) plano general. b) detalle.
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tral a partir de la cartografía, estimándo-
se que acumularía algo más de 350 me-
tros en dirección.
 En este sector sí se puede aproxi-
mar el cálculo de la cantidad de salto en 
la vertical para esta banda de deforma-
ción. En la zona más al E del sinclinal de 
San Maximí se han encontrado unidades 
conglomeráticas del Garum, iguales a las 
descritas en Coll Piqué y en otros lugares, 
que suelen estar discordantes sobre el 
Cenomaniense. Estos conglomerados son 
la parte más alta registrada del «Garum» 
y en esta zona también cierran en el sin-
clinal de San Maximí. A partir de la car-
tografía de estos cierres sinclinales (fig. 
4.14), en unidades que se consideran se-
mejantes, se puede calcular el diferencial 
de cota mediante topografía. Siendo con-
servador en el cálculo, existiría un salto 
vertical de algo más de 60 metros que 
desplazaría el Culles hacia arriba con res-
pecto a San Maximí.
En cualquier caso, este valor sería 
un mínimo ya que el eje tanto del sincli-
nal de San Maximí en su extremo E como 
su continuación hacia el E en la estruc-
tura sinclinal del Culles buza claramente 
hacia el E. Por tanto hay que contar con 
una cantidad adicional que estaría repre-
sentada por la diferencia topográfica en 
las unidades asociada al cabeceo del eje 
estructural general y previo a la defor-
mación por fallas dextrales.
 
Sigmoides de cizalla a gran escala
En el Coll de la Font y rodeada por 
tres bandas de deformación dextrales, 
queda un espacio  que tiene morfología 
sigmoidal (ver posicion en fig. 4.14). Las 
Figura 4.13: a) Fotografía 
tomada desde el W en la 
que se encuadran tanto el 
sinclinal del Culles (dere-
cha) como la terminación 
cartográfica del sinclinal 
de San Maximí, localizada 
mediante un punto trans-
parente rojo (fotografía to-
mada por Miquel Soler).  b) 
fotografía tomada práctica-
mente desde el último punto 
hacia el E en el que es po-
sible cartografiar el sinclinal 
de San Maximí, en esta que 
se aprecia el desplazamien-
to relativo hacia el sur del 
sinclinal del Culles.
67
Figura 4.14:
FALLAS EN CAMPO;  ENTORNO DE BOIXOLSCAPÍTULO 4
68
tres bandas dextrales son; uno la que vie-
ne desde el barranco del Pui por encima 
del sinclinal del Culles, otra inmediata-
mente por debajo del cierre sinclinal del 
Culles y la tercera sería la anteriormente 
mencionada acumulación de estructuras 
dextrales al norte del Culles de dirección 
N85-90 (fig 4.15). Esta zona sigmoidal 
delimitada por estos tres conjuntos de 
estructuras, constituye topográficamen-
te una depresión relativa con respecto a 
sus márgenes. La erosión que da lugar a 
esta depresión está desmantelando prin-
cipalmente materiales del Keuper (Mapa 
1:50.000 de la serie MAGNA de Orgañá, 
nº 253). Sin embargo existen en esta 
área, mezclados con el Keuper, materia-
les duros carbonatados (no pertenecen ni 
a las facies Keuper ni a las Carniolas), di-
fícilmente reconocibles ya que están muy 
fracturados.
A partir de la interpretación foto-
geológica, se propone para esta zona el 
desarrollo de un acúmulo estructural en 
transpresión dextral. Este acúmulo es-
taría condicionado por la confluencia de 
estos tres carriles de deformación en una 
zona de niveles estructurales muy bajos, 
todo ello facilitado por la existencia de 
material dúctil (Keuper) en la zona de 
conflicto. 
 Estos macro-sigmoides estructu-
rales (fig. 4.15a) que definen el acúmulo 
estructural tienen morfología sigmoidal y 
son atribuibles a la cinemática asociada a 
la deformación dextral, tal como se inter-
pretan aquí. Responderían a geometrías 
tipo sigmoides de cizalla (shear lenses, 
fig. 4.15a y b) o dúplex asociados a de-
formación en dirección, en el contexto de 
una zona compresiva local (restraining 
bend o step-over). En cualquier caso y 
dada la insuficiente calidad de los aflo-
ramientos en este área y la complejidad 
estructural inherente, esta interpretación 
queda únicamente como una propuesta 
razonable que habrá de ser contrastada 
con más trabajo de campo.
Fallas bajo el sinclinal de San Maximí 
y cerca de Can Betran
En esta zona, relacionada geográ-
ficamente con el sinclinal de San Maximí 
encontramos tres estructuras principa-
les asociadas a deformación dextral: dos 
con direcciones N110 y otra con dirección 
N85. El motivo estructural es coherente 
con el observado en otros puntos: es-
tructuras tardías que cortan unas series 
previamente plegadas (fig 4.14).
 De este a oeste, la primera estruc-
tura que aparece tiene dirección prácti-
camente E-W. Presenta en su extremo 
E características de falla inversa, de bu-
zamiento relativamente bajo (50 grados 
sur); en dirección W se pueden medir 
direcciones de 112N y buzamientos de 
72 grados norte, lo que indica que pro-
bablemente en esta zona confluyen dos 
estructuras. 
 La de dirección N112 se puede se-
guir con facilidad hacia el NW y es respon-
sable del trazado ondulado del eje sin-
clinal, modificándolo mediante arrastre. 
Esta estructura tiene asociada una zona 
de roca de falla que en algunos puntos 
supera los 4 metros de espesor (figura 
4.16). No se ha encontrado ningún mar-
cador que permita definir el salto vertical 
de esta estructura.
En la terminación oeste del sin-
clinal de San Maximí los afloramientos 
aparecen mecanizados. Existe una falla 
dextral N100 al W de San Maximí que 
corta el eje sinclinal, el cual termina y 
no vuelve a aparecer como tal hacia el W 
(fig. 4.14). 
Esta falla tiene un buzamiento de 
82 grados hacia el N. No se puede cal-
cular el desplazamiento en dirección ya 
que no se ha encontrado ningún marca-
dor que lo permita. Aparecen pequeñas 
fallas normales de dirección N180 y poco 
desplazamiento, así como venas de ten-
sión subverticales con direcciones de en-
tre N155 y N162. 
Los materiales del «Garum» del 
flanco N del sinclinal de San Maximí en 
algunas zonas son discordantes sobre 
calizas del Santoniense karstificadas, 
mientras que en otros cabalgan sobre los 
materiales del Santoniense. Este cabal-
gamiento menor tiene dirección N68 y 
buza al sur unos 70 grados. Lateramente 
en dirección NE acaba en poco más de 
cien metros.
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4.3.1.2 Descripción de las estructuras 
asociadas a deformación transpresiva 
dextral en el sector occidental de la 
estructura de Boixols
Entre el collado de Boixols y el 
pueblo de Abella es patente la existencia 
del mismo patrón de deformación dex-
tral transpresivo, que de manera tardía 
corta las estructuras previas del anticlinal 
de Boixols. En esta zona, el trabajo de 
campo no ha sido tan exhaustivo como 
el descrito anteriormente pero suficiente 
para hacer una serie de puntualizaciones 
con respecto a la presencia y comporta-
miento de estas estructuras. 
En general resulta mucho más difí-
cil cartografiar estas estructuras aquí, ya 
que la estructuración de Boixols en este 
sector resulta muy compleja. Incluso al-
gunos de los niveles guía en los que se ha 
soportado la cartografía estructural ante-
riormente descrita desaparecen, aunque 
no se pueda establecer si por causa de la 
estructura de Boixols o por causa de la 
deformación tardía. 
Se presentan estas puntualizacio-
nes para cuatro localidades: collado de 
Boixols, pueblo de Boixols, sinclinal de 
Faidella y pueblo de Abella (fig. 4.17).
En la zona del collado de Boixols
Las siguientes estructuras desa-
rrolladas con el patrón de orientaciones 
ya familiar se encuentran cerca del colla-
do de Boixols. Aquí existe una capa guía 
vertical (encrinita del Campaniense) que 
justo a su encuentro con la carretera en 
el collado de Boixols presenta claros des-
plazamientos dextrales, métricos, que 
afectan a capas previamente verticaliza-
das (fig. 4.18). La dirección de estas fa-
llas que buzan prácticamente verticales 
es N148.
 Entre estas fallas y las descritas 
anteriormente en la zona de San Maximí 
hay aproximadamente 2.5 Km en direc-
ción NE. Tanto en la zona de la cresta de 
Sept Comelles al norte, como en la conti-
nuación en dirección NE de la encrinita al 
sur no se ha encontrado tanta profusión 
de estructuras dextrales, a pesar de que 
en estas áreas existen marcadores es-
tratigráficos verticales lo suficientemente 
buenos como para haber permitido el re-
conocimiento de éstas, en caso de existir. 
Esto se ha comprobado tanto en campo 
como en las ortoimágenes y pares esté-
reofotográficos existentes de la zona (fi-
gura 4.19).
Figura 4.16: Sigmoides de cizalla, dextrales, sobre un plano de falla de 72 grados de buzamiento N y 
dirección N112. Fotografía de Miquel Soler.
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Figura 4.17: Plano de posición de los distintos sectores estudiados. Tomado del ICC. 1) Collado de 
Boixols. 2) Pueblo de Boixols. 3) Sinclinal de Faidella. 4) Al pueblo de Abella.
Figura 4.18: Fotografía tomada hacia el E desde la carretera en el mirador del collado de Boixols. En 
primer plano se observa la capa guía cretácica (encrinita). Pintado en rojo la proyección de la traza de la 
falla dextral que la corta. Se observa el desplazamiento dextral de la capa guía sobre el plano de falla. 
Esta estructura conrresponde con la que está cartografiada más hacia el SW en la figura 4.19.
En el área del pueblo de Boixols
Al continuar hacia el W, en los aflo-
ramientos alrededor y al sur del pueblo 
de Boixols volvemos a encontrar signos 
evidentes de la tipología de deformación 
dextral. Justo en la terminación sur del 
pueblo de Boixols, se observan en campo 
lineamientos estructurales de dirección 
N110 en los materiales blandos de la for-
mación Margas de Lluçá (fig. 4.20). Estos 
lineamientos en algunos casos llevan 
asociados pliegues menores, métricos, 
de inmersión axial fuerte (65-70 grados 
E) y dirección similar, que podrían per-
fectamente corresponder a pliegues de 
arrastre. No se puede en este caso hablar 
de fallas, ya que la reología del material 
que atraviesan hace muy difícil reconocer 
estructuras discretas, pero se reconoce 
una intensa mecanización de las distintas 
unidades. Se observan valles alineados 
con las directrices estructurales princi-
pales asociadas a la deformación dex-
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Figura 4.21: Fotografía tomada desde la carretera de Boixols y  hacia el E sobre los materiales del 
Cretácico. Al fondo se ve la culminación del anticlinal de Boixols en materiales del cretácico inferior 
(Willems, 1985). En rojo se ha trazado uno de los lineamientos estructurales N110 cartografiados en la 
figura 4.20. Debajo de esta, en la ladera aparecen unas capas duras, verticales, del cretácico superior 
(Willems, 1985), que no se continúan lateralmente y atribuidas en este trabajo a sigmoides estructura-
les en una zona de falla dextral.
tral; además, gran parte del diaclasado 
que configura el paisaje responde a di-
rectrices estructurales de la deformación 
dextral similares a las descritas anterior-
mente para Coll de Nargó, y que difieren 
claramente de la morfología del anticlinal 
de Boixols.
 Un poco más al sur, en el barranco 
al sur del pueblo y todavía en el flanco 
vertical de la estructura de Boixols, se 
observa una zona altamente mecanizada. 
Aquí se pierden por fallas las unidades 
del Cenomaniese al Santoniense (que en 
general son muy continuas, buenos ni-
veles guía y responden a alternancia de 
materiales duros y blandos de carbona-
tos). Es difícil distinguir qué parte de esta 
mecanización responde a la estructura de 
Boixols y qué parte se puede atribuir a la 
deformación transpresiva dextral tardía. 
Aun así, parece evidente que parte de 
esa mecanización debe ser tardía, al res-
ponder en líneas generales a direcciones 
N110, planos de deformación subverti-
cales y sigmoides estructurales de gran 
tamaño totalmente compatibles con las 
descritas anteriormente (fig. 4.21). Aquí 
tampoco se han podido medir planos de 
fallas discretos que permitan una atribu-
ción clara, porque las estructuras gene-
ralmente delaminan materiales blandos 
y generan sigmoides estructurales en los 
materiales duros. La interpretación foto-
geológica de esta zona permite observar 
numerosos e importantes lineamientos 
rectilíneos de direcciones claramente re-
lacionadas con las observadas en la zona 
de Coll de Nargó (por ejemplo ver fig. 
4.41, en el apartado dedicado a fotoin-
terpretación). 
 En cualquier caso, parece claro 
que se necesita más trabajo de campo 
en estas áreas para discriminar con fia-
bilidad dentro de la alta mecanización y 
complejidad estructural existente.
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En el sinclinal de Faidella
Al SW del pueblo de Boixols, a poco 
más de un kilómetro, se encuentra  el cie-
rre cartográfico del sinclinal de Faidella. 
Este sinclinal, muy asimétrico, está cla-
ramente relacionado con la formación de 
la megaestructura de Boixols. En el paso 
de Faidella se puede observar claramente 
el cierre del sinclinal en materiales perte-
necientes a las facies “Garum” (en rojo 
en la fig. 4.22). La dirección del sinclinal 
es prácticamente E-W y su eje tiene una 
fuerte inmersión hacia el W. Las capas en 
el tránsito entre el anticlinal de Boixols y 
el sinclinal de Faidella en general se pue-
den de nuevo considerar subverticales.
 Sobre una fotointerpretación de las 
fotografías aéreas 1:18.000 realizada por 
Nieves López Martínez y contrastada en 
campo (fig. 4.22), se vuelve a reconocer 
el patrón estructural de orientaciones y 
comportamientos asociados a la deforma-
ción transpresiva dextral. Principalmente 
se cartografían fallas dextrales N140-130 
con desplazamientos de entre 100 y 150 
metros, que cortan limpiamente el sin-
clinal de Faidella, una estructura previa 
a las fallas. Estas fallas tienen planos de 
ángulo alto y cortan perfectamente capas 
verticalizadas con apenas modificación 
de los buzamientos previos. 
 Tanto aquí como en el resto de las 
zonas en las que se ha trabajado en cam-
po, resultan a priori siempre más fáciles 
de identificar las orientaciones corres-
pondientes a jerarquías estructurales de 
tipo R2. Aun así, también se encuentran 
fallas de dirección N110, dextrales y N40 
sinestrales. 
 En las ortofotos pertenecientes a 
esta zona también se encuentran de ma-
nera abundante lineamientos rectilíneos 
de orientación N160.
Figura 4.22: Interpretación fotogeológica realizada por Nieves López Martínez sobre pares estéreo 
convencionales cerca del cierre cartográfico del sinclinal de Faidella, en el paso de Faidella. Los linea-
mientos estructurales principales corresponden en dirección y comportamiento (ver desplazamientos) 
con los cartografiados en Coll de Nargó. Las fallas son de buzamiento alto y posteriores a la génesis del 
sinclinal.
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La continuación en dirección W de 
las estructuras de dirección N110 de la 
fig 4.22 pasan inmediatamente al norte 
del pueblo de Abella.
En el pueblo de Abella
Aparentemente, la modificación 
estructural tardía que existe en la zona 
del pueblo de Abella, situado en el flanco 
vertical del anticlinal de Abella, es me-
nor que en la continuación de la misma 
megaestructura en el pueblo Boixols, sin 
embargo el motivo estructural continua 
siendo la modificación de capas previa-
mente verticalizadas por fallas con salto 
dominante en dirección (fig. 4.23, carto-
• Fallas dextrales de dirección 
N140º y desplazamientos cartográficos 
de pocas decenas de metros.
• Fallas sinestrales con componen-
te extensional y dirección similar a las 
observadas en Can Betriu. 
Fotogeológicamente, se observa 
parte de una banda mayor de deforma-
ción dextral N110 (aquí llamada banda de 
Carreu Sur, ver apartado 4.4.1.4), que 
modifica ligeramente la estructura gene-
ral del flanco sur del anticlinal de Abella 
y que sin embargo deja un importante 
registro geomorfológico. 
De nuevo estos conjuntos de fallas 
Figura 4.23: carto-
grafía inédita de Enric 
Vicens sin publicar, to-
mado de Garcia Senz 
2002. Cabalgamiento 
de Abella de la Conca.
grafía inédita de Enric Vicens sin publicar, 
tomado de García Senz, 2002). En este 
lugar, gran parte de la geomorfología se 
debe a dos factores principales: por un 
lado las capas verticalizadas del flanco 
sur de la estructura de Boixols, afecta-
das por una falla inversa de bajo ángu-
lo y escaso desplazamiento; y por otro 
lado, el patrón de fracturación asociado a 
la deformación dextral que condiciona las 
líneas principales de drenaje. La serie de 
estructuras asociadas a la deformación 
dextral que se pueden observar en Abella 
son principalmente (ver fig. 4.24):
muestran su carácter tardío cortando de 
manera limpia estructuras asociadas al 
desarrollo de la estructura de Boixols.
 
Hacia el oeste de lo que más ade-
lante se denominará como banda de de-
formación dextral de Carreu Sur, en di-
rección a Orcau y Montesquiu, se dejan 
de apreciar las estructuras de dirección 
N110 aunque se encuentran en campo 
muchos lineamientos menores de direc-
ción aproximada N140 dextrales, y toda-
vía algunos N50 aproximadamente, prin-
cipalmente sinestrales.
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Figura 4.25: Diaclasado vertical de dirección N110-120 en los materiales conglomeráticos intra Fm. 
Tremp. Afloramiento situado en las afueras del pueblo de Claret, flanco norte del sinclinal de Tremp.
4.3.2. Observaciones en otras 
áreas de la Unidad Surpirenaica 
Central
Una vez descrito cómo se observa 
este conjunto de fallas en el flanco ver-
tical de la megaestructura de Boixols, es 
más fácil identificarlas en otros lugares 
de la USC. Aunque a grandes rasgos se 
aprecian en toda la USC, existen algu-
nos sitios donde resultan más evidentes. 
Algunos de éstos lugares con evidencias 
claras de esta deformación son por ejem-
plo los conglomerados “Garumnienses” 
de Claret (ver fotos en la Fig. 4.25), los 
conglomerados de la Pobla de Segur y los 
conglomerados la sierra de Gurp (ver fo-
tos de campo en la figura 4.26).
Se comentan a continuación dos 
áreas particulares, la estructura del 
Montsec en Corçá y en Terradets, como 
ejemplo de situaciones estructurales que 
tambien permiten identificar este patrón 
de estructuras tardías como algo común 
en la USC. 
4.3.2.1 En la estructura del Montsec 
en Corçá
Ullastre en 1998 y Ullastre y 
Masriera en 1992 ya observaron todo 
un cortejo de fallas con salto predomi-
nante en dirección, principalmente dex-
trales, en el entorno de la estructura del 
Montsec. Aunque normalmente poco im-
portantes (por la magnitud de sus despla-
zamientos), y por tanto poco estudiadas 
en cuanto a la relación que tienen con la 
estructura del Montsec, algunas de ellas 
han sido cartografiadas en los mapas de 
la serie MAGNA y en las distintas carto-
grafías sobre el Montsec presentadas en 
la literatura. 
En los trabajos de campo realiza-
dos aquí se han podido medir algunas de 
estas estructuras con salto predominante 
en dirección y comprobar la alta frecuen-
cia con la que aparecen. Se van a des-
cribir algunas de las situaciones y aflo-
ramientos más claros que permiten co-
rrelacionar las fallas tardías que afectan 
al Montsec con las descritas en Coll de 
Nargó, pues tienen similares  direcciones 
y comportamientos y por tanto también 
responden a una deformación por trans-
presión dextral. Además son posteriores 
a la génesis de la estructura mayor, el 
Montsec en este caso (plano de localiza-
ción en fig. 4.26).
Ejemplo en afloramiento
En la cara sur de la Serreta de Corçá 
(posición en fig. 4.27 punto 1) se observa 
una banda de deformación dextral, fácil-
mente cartografiable, con espesores car-
tográficos en algunas zonas de más de 
20 metros. Su traza se puede continuar 
más de 2.5 Km, desde el pueblo de Corçá 
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Figura 4.26: Aspecto en campo de la fracturación asociada a la deformación dextral. Las flechas indican 
algunas de las fallas más evidentes (las flechas T son de tipología extensional y dirección aproximada 
en campo de N170, las R indican tipologías Riedel y tienen direcciones entre N110 y N140) en dos 
lugares:
a) Conglomerados de la Pobla, fotografía tomada prácticamente hacia el N y desde la Plana de Mateu, 
al N del pueblo de Claverol.
b) Conglomerados de la sierra del Gurp, fotografía tomada desde el pueblo de Sapeira en dirección E. La 
línea negra representa la discordancia angular que separa estos materiales conglomeraticos de los de la 
Fm. Trem (materiales rojos abajo a la derecha) y Fm. Aren (materiales masivos abajo a la izquierda).
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Figura 4.27: Plano de posición de las distintas areas comentadas en el texto. Modificado de la topo-
grafía 1:50.000 del ICC.
hasta el pantano de Canelles (fig. 4.28). 
Esta banda interfiere con las estructuras 
relacionadas con el flanco sur vertical o 
invertido del anticlinal del flanco N del 
Montsec, pero aun así el carácter trans-
presivo dextral tardío de la deformación 
es claramente identificable.
Esta falla pasa por una zona en la 
que los buzamientos son generalmente 
verticales o ligeramente invertidos. Los 
materiales afectados son tanto los carbo-
natos con Rudistas del Cretácico superior 
como los materiales del «Garum» que 
sobre éstos se disponen discordantes y 
en facies conglomeráticas, que pueden 
llegar a ser brechas muy groseras. 
La dirección de las capas vertica-
les o invertidas es aproximadamente la 
misma que la dirección de la banda de 
cizalla dextral, lo que conlleva la impo-
sibilidad de calcular los desplazamientos 
tanto en la horizontal como en la vertical 
para esta estructura. 
Sólo en algunos afloramientos se 
pueden hacer medidas de las estructuras 
asociadas en esta banda de deformación, 
en los que parte de la banda de defor-
mación se comporta de manera discreta, 
generando roca de falla e indicadores ci-
nemáticos (fig. 4.28 a y b). 
 Cerca del pantano de Canelles se 
puede medir una zona con desarrollo de 
roca de falla de aproximadamente 1 me-
tro de espesor, dirección N118 y buza-
miento del plano de falla 68ºN. Aquí la 
roca de falla indica movimiento dextral y 
con componente inversa (estrías buzan-
do 24 grados sobre el plano de falla, fig 
4.28 punto 1 para localizacion y fig 4.29 
a y b para fotografías de campo). 
 Más al este, entre este punto y el 
pueblo de Corçá, se identifica de nuevo 
esta estructura con desarrollo de aproxi-
madamente un metro de roca de falla (fig 
4.28 punto 2). Vuelve a ser dextral y con 
componente inversa, y el plano de falla 
buza 72º N. 
 El siguiente afloramiento en el que 
se puede medir objetivamente el despla-
zamiento está situado inmediatamente al 
oeste de Corçá (fig 4.28 punto 3). Aquí 
se pueden observar claramente dos si-
tuaciones en la banda de deformación. 
Una involucra materiales del “Garum”, en 
la que los sigmoides estructurales clara-
mente indican movimiento en dirección 
dextro; aunque no se pueda medir clara-
mente el plano de falla por la alta brechi-
ficación, una estimación del buzamiento 
de este plano indica buzamientos altos. 
 
 La otra situación involucra mate-
riales del Grupo de la Caliza de Alveolinas 
(Mutti et al., 1988), a unos 15 metros al 
sur de la zona anterior; aquí la dirección 
del plano de falla es N115, buzamiento 
70º N y sigmoides estructurales clara-
mente inversos.
Además de estos ejemplos, exis-
ten en la zona numerosos lineamientos 
estructurales que se ajustan a los mis-
mos parámetros observados en Coll de 
Nargó (ver fig. 4.28)
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Ejemplo en cartografía
Al norte del cierre anticlinal del 
flanco N del Montsec, en la zona de la sie-
rra de Roplans situada al norte de Corça, 
a menos de un km al NE de una torre 
medieval (“torre de moros”)(fig. 4.27 
punto 3), se observa en los materiales 
carbonatados del Cenomaniense una fa-
lla de dirección N115 que tiene desplaza-
miento cartográfico dextral de algo más 
de 250 metros (medidos sobre el plano 
de falla). Los buzamientos generales de 
las capas en esta zona van de los 25 a los 
35 grados N. La falla en concreto se pue-
de cartografiar a lo largo de más de tres 
kilómetros sin apenas variar en dirección 
y cortando las predisposiciones estructu-
rales previas (fig. 4.30). Al igual que esta 
estructura, existen muchas otras identi-
ficables a lo largo de la megaestructura 
del Montsec. Por ejemplo, siguiendo el 
nivel guía del Cenomaniense, se aprecia 
otra falla a apenas 700 metros al este de 
la anterior; y continuando hacia el este 
se sigue encontrando este mismo motivo 
estructural. 
4.3.2.2 Expresión de estas estructu-
ras en la caliza de Alveolinas del flan-
co Norte de la estructura del Montsec
Al oeste del río Noguera Pallaresa 
y en el flanco norte del Montsec,  en el 
paraje “Cingle de les Espluges” al NE del 
pueblo de Estorm, encontramos buzando 
suavemente al norte las distintas unida-
des del Grupo de la Caliza de Alveolinas 
(fig. 4.27, punto 3). En detalle estas cali-
zas están totalmente fracturadas, aunque 
con poco desplazamiento, por el cortejo 
de estructuras ya familiares y totalmente 
similares a las de Coll de Nargó. Estas 
estructuras conservan perfectamente en 
los materiales carbonatados los indicado-
res cinemáticos que permiten discriminar 
su movimiento, aunque no cuantificarlo 
(aparentemente son pequeños desplaza-
mientos). 
Todas las estructuras tardías que 
se encuentran son compatibles con fallas 
dextrales N110-N115 y N85-N90 (ver 
fotografía fig. 4.31 a). También se en-
cuentran fallas dextrales N140, además 
de fallas de dirección aproximada N40. 
Figura 4.29: Fotografías tomadas en el punto 1 
de la figura 4.28 y hacia el E, relativas a la falla 
dextral de la serreta de Corçá. En a) se ha marca-
do el trazado de la falla bajo el escarpe del relieve 
entre los materiales carbonatados del cretácico 
superior (contienen rudistas) a la izquierda y los 
materiales conglomeráticos de la Fm. Tremp (a la 
derecha). b) fotografía de detalle, tomada en la 
vertical del plano de falla, en esta se observan los 
sigmoides de cizalla que indican un movimiento 
predominantemente dextral.
83
Figura 4.30: Esquema fotogeológico de detalle de unas serie de fallas dextrales. Posición en la figura 
4.27, punto 2. Se han cartografiado el techo y la base de la Fm. Santa Fe, del Cenomaniense. Los con-
tactos cartográficos han sido redibujados en detalle sobre las ortoimágenes 1:5.000 del ICC, a partír 
de la cartografía digital 1:50.000 aportada por el Departamento de Medio Ambiente de la Generalidad 
de Cataluña (ver metodolgía)
Éstas últimas tienen una clara compo-
nente extensional, marcada tanto en la 
roca de falla como en los mapas geoló-
gicos 1:25.000 del ICC (mapas de Sant 
Salvador de Toló, nº 290-2-2; Llimiana, 
nº 290-1-2 y Figuerola de Meia, nº 328-
1-1). Aunque los buzamientos de los pla-
nos de falla son muy verticales, la roca 
de falla desarrolla crecimientos de gran-
des cristales de carbonato cálcico tipo es-
parita en “dientes de perro”, los cuales se 
asocian típicamente a fracturas abiertas 
o extensionales (figura 4.31 b).
 En su conjunto, muchas de las es-
tructuras presentan de manera evidente 
el desarrollo de dos etapas de movimien-
to distintas. Por un lado, las fallas dex-
trales tienen indicadores de movimiento 
ligeramente inversos muy claros (estrías 
de falla, planos pulidos, fósiles deforma-
dos y pulidos, etc.) observables en los 
planos de falla de estas estructuras, que 
en estos afloramientos son relativamente 
discretas. Sobre estos indicadores cine-
máticos, y hacia el interior del plano de 
falla, se suelen encontrar también venas 
de carbonato, recristalizadas con los cre-
cimientos de los cristales asociados a ex-
tensión. Estos cristales no se han visto 
deformados y conservan sus morfologías 
cristalinas perfectas. Todo esto indicaría: 
primero, un funcionamiento de las fallas 
en dirección, asociado a deformación por 
transpresión dextral; y posteriormente, 
una extensión o apertura de éstas, gene-
rada por la influencia o proximidad de las 
estructuras de dirección N40. Por tanto, 
la cartografía y los marcadores estructu-
rales en los planos de falla permiten de-
ducir que en esta zona, las estructuras 
de dirección aproximada N40 y predomi-
nantemente extensionales, son posterio-
res a las estructuras dextrales.
 También se observa en estos aflo-
ramientos que algunos de los bloques de 
calizas de Alveolinas se están deslizando 
gravitacionalmente hacia el valle, despe-
gados a nivel de los materiales blandos 
del “Garum” infrayacente. Estos bloques 
se generan morfológicamente a partir de 
la preestructuración por la deformación 
dextral, e incluso es frecuente encon-
trar planos de falla actualmente abiertos, 
algunos de ellos también con los creci-
mientos cristalinos atribuidos a extensión 
totalmente abiertos. 
Estos deslizamientos son un pro-
blema bastante importante para los pue-
blos de alrededor (Guardia de Noguera, 
Moror, Alsina) ya que la caída de bloques 
además de ser peligrosa para los tran-
seúntes, puede llegar a cerrar la carrete-
ra y los movimientos sobre los materiales 
dúctiles cambiarla literalmente de lugar.
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desde el W del sinclinal de San Maximí 
hasta el collado de Boixols hacia el W, es-
tas estructuras no se han observado ex-
cepto a muy pequeña escala como linea-
mientos en forma de diaclasado en algún 
afloramiento. Esto indicaría que a su vez 
estas estructuras podrían estar agrupa-
das en bandas de deformación de tama-
ño mayor.
 • Direcciones alrededor de N140, 
rectilíneas y de comportamiento dextral 
principalmente (siempre presentan una 
ligera componente inversa). Son las es-
tructuras más numerosas, aunque con 
saltos más pequeños que las anteriores 
ya que suelen tener menos de una dece-
na de metros. Estas estructuras genéti-
camente están claramente relacionadas 
con las anteriores y se comportan como 
Riedel de estas. Algunas llevan asociados 
pequeños pliegues de arrastre de eje ver-
tical. Son las que se observan en campo 
y en fotografía aérea con más facilidad. 
También son más escasas en la zona en-
tre el collado de Boixols y el W del sincli-
nal de San Maximí.
 • Direcciones alrededor de N85-
90, también rectilíneas y comportamien-
to dextral. Son de las menos numerosas 
y las que tienen las estrías de falla más 
tendentes a la horizontal (menor carácter 
inverso).
Figura 4.31: a) Estrías de falla dextrales sobre un plano subvertical de dirección N87. El buzamiento 
de las estrías sobre el plano de falla indica una ligera componente inversa. b) cristales de calcita tipo 
“dientes de perro” creciendo sobre el plano de falla. 
4.3.3 Resumen de las ideas apor-
tadas por el trabajo de campo
Sobre un área con extensión geo-
gráfica importante, se ha reconocido un 
nuevo conjunto de estructuras en gene-
ral rectilíneas y posteriores a la géne-
sis de las grandes Unidades de la USC 
(Boixols, Montsec y Sierras Marginales). 
Estas fallas, de saltos modestos, cortan 
las estructuras previas y como en general 
tienen saltos de falla predominantemen-
te en dirección son difíciles de identificar 
excepto en las zonas en las que las ca-
pas están previamente verticalizadas. Se 
distribuyen en rangos de orientaciones y 
comportamientos definidos:
 
 • Direcciones alrededor de N105-
120 y comportamientos dextrales con 
ligera componente inversa. Son las es-
tructuras más importantes tanto por los 
espesores de roca de falla que gene-
ran (hasta 15 metros en algunos casos) 
como por los desplazamientos horizonta-
les medidos que llegan a sobrepasar los 
300 metros. Solo se ha podido aproxi-
mar su desplazamiento en la vertical en 
un punto cerca del sinclinal del Culles y 
da valores entorno a los 60-70 metros. 
Aparentemente se agrupan en conjuntos 
de estructuras que forman bandas de de-
formación y en algún caso se interpretan 
en campo como estructuras anastomosa-
das a mayor escala. En el área que va 
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 • Direcciones alrededor de N40, 
rectilíneas a escala de afloramiento y si-
nestrales y en muchas zonas con compo-
nente extensional clara. Temporalmente 
su funcionamiento comienza de manera 
posterior al comienzo de las anteriores. 
Se encuentran distribuidas por práctica-
mente toda la zona entre los pueblos de 
Abella y Coll de Nargó. En campo no se 
aprecia si forman carriles preferentes de 
deformación como las de dirección N105-
120.
 • Direcciones entre N160 y N180, 
rectilíneas o en échelon, y claramente 
tensionales. Aquí se agrupan las venas 
de tensión a todas las escalas, con pla-
nos de buzamiento verticales, a veces en 
échelon y coherentes con el resto de es-
tructuras. En ocasiones se aprecian como 
pequeñas fallas normales, de traza carto-
gráfica modesta y saltos métricos.
 Este patrón estructural está repre-
sentado en todo el margen E de la Unidad 
Surpirenaica Central. Los límites tempo-
rales de estas estructuras no quedan cla-
ros solo con los datos de esta zona ya 
que cortan todos los materiales que con-
forman la USC a excepción de los cuater-
narios en los que este fenómeno no se ha 
podido observar. Estas estructuras gene-
ran retoques de las estructuras previas, 
esto es especialmente crítico en los flan-
cos invertidos y planos mecánicos de las 
estructuras mayores (Boixols y Montsec) 
donde generan más roca de falla. 
 
 Algunas de estas estructuraciones 
tardías se han interpretado y cartografia-
do como pertenecientes a estas estructu-
ras mayores.
 Además, el flanco vertical de la es-
tructura de Boixols en su continuacion E 
desde San Maximí hasta el valle del Río 
perles, esta fuertemente modificado por 
estas estructuras tardias. Aquí se observa 
de manera clara todo el conjunto estruc-
tural asociado a esta deformación trans-
presiva dextral. A modo de resumen de 
las principales estructuras identificadas 
y cartografiadas se presenta el esquema 
estructural de la figura 4.32.
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Figura 4.33: Plano geológico de posición de la interpretación fotogeológica general, indicada por el re-
cuadro negro. Este recuadro representa la extensión geográfica de las figuras 4.37, 4.38, 4.39, 4.40 y 
4.41. El punto 1 en la esquina inferior izquierda marca la posición de la figura 4.42. Mapa base tomado 
de la página web de la Confederación Hidrográfica del Ebro, ver metodología.
Una vez identificadas este cortejo 
de estructuras tal como se muestran en el 
campo, procederemos a un estudio más 
general, cartografiandolas arealmente a 
partir de ortofotografías. Para ello hemos 
utilizado las ortofotografías proporciona-
das de manera gratuita por el Instituto 
Cartográfico de Cataluña (Ver metodolo-
gía apartado 3.3).
 A la hora de realizar estas carto-
grafías se utilizan dos metodologías dis-
tintas, de nuevo condicionados por los 
factores de escala: por un lado, la foto-
interpretación, como técnica en la que el 
cartógrafo participa activamente y decide 
lo que se cartografía, a partir de lo ob-
servado, sin apenas ningún tipo de trata-
miento del objeto fotográfico. Y por otro 
lado, la teledetección, en la cual la apli-
cación a un tipo concreto de metodología 
de trabajo que limita la participación del 
cartógrafo.
 Cuando se trabaja con las ortofo-
tografías del ICC a 1:5.000 para el tra-
bajo de fotointerpretación, enseguida se 
observa que es posible la realización de 
cartografías extensas, abarcando grandes 
áreas. Por tanto es viable la realización 
de mapas regionales de estas estructu-
ras. 
 Pero para el trabajo de telede-
tección, al aplicar el método del Realce 
Visual (ver metodología apartado 3.4.4), 
la cantidad de datos de detalle resultan-
tes limita su aplicación a áreas relativa-
mente reducidas. 
 Este resultado es inherente a la 
resolución del dato de partida que se uti-
liza. Las ortofotos tienen una resolución 
de pixel de 0,5 metros, y el procesado vía 
teledetección sobre una sola hoja 1:5.000 
ofrece una cantidad de datos tan enorme 
(en este caso vectores que representan 
lineamientos estructurales) que no resul-
ta práctico para el trabajo regional y por 
tanto se ha descartado. 
 Aún así, esta última técnica de tra-
bajo da muy buenos resultados para zo-
nas discretas.
4.4 Trabajo con ortoimágenes; fotointerpretación.
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4.4.1 Fotointerpretación de la 
mesofracturación
En este apartado pretendemos ge-
nerar un mapa de las lineamientos es-
tructurales asociados a la deformación 
dextral, coherente con lo observado en 
campo, que contribuya a dar mayor sen-
tido sobre el comportamiento general de 
este patrón de deformación.
 La cartografía de estos lineamien-
tos estructurales se ha realizado en un 
área de más de mil kilómetros cuadrados. 
El mapa de situación de la fig 4.33 indica 
la zona ocupada por dicha fotointerpre-
tación. Se han cartografiado casi 2000 li-
neamientos. La cartografía se ha realizado 
en un sistema de CAD (Autodesk Autocad 
V. 2004), en un entorno SIG georrefe-
renciado, dibujando los lineamientos es-
tructurales directamente sobre el archivo 
informático de imagen. Esto permite su 
inmediata integración en el entorno SIG. 
Se han utilizado para este trabajo casi 
200 de estas ortoimágenes. En los mapas 
generales tambien se han integrado para 
correlación las estructuras cartografiadas 
en campo en la zona de Coll de Nargó.
 Como su propio nombre indica, el 
proceso de fotointerpretación lleva inhe-
rente la subjetividad del interpretador y 
por tanto la posibilidad de ingerencia en 
el resultado final (Wise, 1982). Por ello 
se intenta minimizar esta subjetividad ya 
durante el proceso de fotointerpretación, 
en vistas a aumentar la seguridad del re-
sultado. 
 Para incrementar los parámetros 
de fiabilidad de la fotointerpretación, se 
han tomado a priori dos criterios carto-
gráficos: cartografiar únicamente las es-
tructuras que claramente se observen 
como tales (lineamientos marcados por 
cambios en la vegetación, desplazamien-
tos entre capas, etc.), sin interpolación 
entre estructuras adyacentes ni hacia 
ningún área con perspectivas de conti-
nuidad. Sólo se cartografiaran estructu-
ras allí donde realmente se observan. 
La buena calidad de las ortoimáge-
nes utilizadas incrementa la fiabilidad de 
la fotointerpretación en varios órdenes de 
magnitud, en comparación con los ante-
riormente comentados (ver propiedades 
de estas ortoimágenes en el apartado 3.3 
de la metodología).
 A la hora de realizar la fotointerpre-
tación se comparan los datos cartográfi-
cos obtenidos en las campañas de campo 
con la señal de estas mismas estructuras 
en las ortoimágenes. Esto permite discri-
minar, en algunos casos fácilmente, al-
gunas de las situaciones geomorfológicas 
en las cuales aparece claramente marca-
do este patrón de fallas. 
 
 Generalmente se dan tres tipos de 
situaciones: 1- desplazamientos diferen-
ciales de capas con buzamientos altos; 
2- desplazamiento de capas duras hacia 
zonas de materiales blandos, con poste-
rior erosión diferencial; y 3- lineamientos 
en materiales duros y de buzamientos 
bajos en las que no se puede discriminar 
el desplazamiento. La primera y la terce-
ra son las más habituales. 
 Desde luego la cartografía resulta 
imposible en las zonas en las que única-
mente se encuentran materiales blandos, 
donde no es que no existan estas fallas, 
sino que parte la deformación es acumu-
lada internamente por la propia reología 
de los materiales y hace que las fallas no 
sean tan discretas. Además los numero-
sos procesos de edafización, incluidos los 
antrópicos, impiden su observación (un 
claro ejemplo de esto se expone en la fi-
gura 4.34). 
 Las estructuras cartografiadas tie-
nen dimensiones variables, que van de 
métricas a kilométricas. Ello es conse-
cuencia de factores de escala y de la pro-
pia naturaleza discontinua y heterogénea 
de las estructuras a cartografiar. Al editar 
el mapa y superponerlo directamente so-
bre los archivos informáticos de imagen, 
se diluye el factor escala, ya que con un 
cambio de zoom varía la escala y por tan-
to la tipología de lo observado. Como re-
sultado, la resolución del dato de partida 
(con 0.5 m de tamaño de pixel) permite 
observar estas imágenes tanto a escala 
1:3000 como a escala 1:50.000 con los 
mismos excelentes resultados visuales. 
En cuanto a la distribución de las 
estructuras a cartografiar, se comproba-
rá rápidamente su carácter fractal y por 
tanto su dificultad de cartografiarlas con 
métodos de escala variable. Para que 
este problema técnico sea menos gra-
voso, se ha intentado cartografiar única-
mente a dos escalas distintas, 1:20.000 
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y 1:5.000, aunque no todas ha sido posi-
ble identificar a estas escalas.
Los objetivos de esta fotointerpre-
tación son, por un lado la delimitación 
geográfica de este patrón de fallas y por 
otro comprobar la posible existencia de 
algún tipo de evolución lateral en estos 
trenes de estructuras. Durante el pro-
ceso, se han cartografiado todos los li-
neamientos estructurales observados sin 
discriminar ninguno; posteriormente se 
les ha atribuido un tipo estructural y/o 
jerarquía, en su caso. Ya en un entorno 
SIG se atribuye a cada vector una tipolo-
gía, que se gestionan mediante bases de 
datos para su estudio (consultar metodo-
logía, apartado 3.4.1). 
4.4.1.1 Comparación de lo observado 
en campo y en ortoimágenes
La cartografía estructural del área 
entre de Coll de Nargó y Can Betriu, rea-
lizada a partir de datos de campo, se ha 
superpuesto al conjunto de ortoimagenes 
correspondientes (fig. 4.5 y 4.8). La su-
perficie real sobre la que se han realizado 
los trabajos de campo no supera los dos 
kilómetros cuadrados, mientras que el 
área sobre la cual se compara la señal es 
de más de 10 km cuadrados (fig. 4.35).
Hacia el S, el paso de materiales 
duros del Cretácico superior a materiales 
blandos del «Garum» hace que el segui-
miento de la deformación en las zonas 
cultivadas del valle sea imposible. En 
sentido N, estas estructuras se continúan 
y cartografían perfectamente en las cues-
tas estructurales de los materiales carbo-
natados duros del Cenomaniense vertical 
o invertido. Estos lineamientos se marcan 
aquí como cambios rectilíneos en la ve-
getación y como incisiones topográficas. 
Estas lineamientos tienen orientaciones 
iguales a las observadas en campo. Más 
al norte se vuelven a encontrar igualmen-
te estos lineamientos de manera profusa 
en los materiales blandos del Cretácico 
inferior, aunque generalmente de forma 
menos continua y clara.
 Por ejemplo, los lineamientos de 
dirección N110 se pueden seguir a lo lar-
go de kilómetros en dirección NW. Ya en 
la zona de los conglomerados de la Pobla, 
(figura 4.36) es notable la continuidad de 
este motivo estructural en cuanto a di-
recciones de las fallas. En esta área, una 
característica diferencial es el aspecto 
anastomosado de este tren de estructu-
ras, que en la zona de Coll de Nargó se 
expresa de manera más rectilínea. 
 Esta  comparación de los datos 
cartográficos obtenidos en campo con 
la señal de lineamientos en las ortofotos 
permite afirmar que mediante fotointer-
pretación se pueden cartografiar y corre-
lacionar estructuras asociadas a esta de-
formación transpresiva dextral.
4.4.1.2 Descripción del mapa de es-
tructuras obtenido mediante fotoin-
terpretación de ortoimágenes
Se presenta el mapa de lineamien-
tos estructurales obtenidos mediante fo-
tointerpretación a partir de ortoimágenes 
1:5.000 (tamaño de pixel 0.5 metros). 
(figura 4.37). Este mapa es un docu-
mento de trabajo, al estar basado en un 
método de interpretación subjetivo. En 
cualquier caso es un documento que per-
mite extraer y demostrar algunas ideas 
importantes sobre el probable comporta-
miento del conjunto de estructuras estu-
diadas en este apartado.
 Aproximadamente se han carto-
grafiado casi 2000 lineamientos estruc-
turales, cuya longitud es muy variable, 
dado el comportamiento fractal de este 
tipo de estructuras y la alta resolución de 
las ortoimágenes de partida. La mayor 
parte de ellas son atribuibles con pocas 
dudas a fracturas asociadas a deforma-
ción transpresiva dextral, con zonas loca-
les de desplazamiento principal de direc-
ción N110, totalmente compatibles con 
lo observado en campo. Estas estructu-
ras de carácter llamativamente rectilíneo 
cruzan en este mapa parte de la Unidad 
Surpirenaica Central, y Cuenca del Ebro.
 En general el buzamiento de los 
planos de falla tiende a la vertical, pues 
se puede comprobar por la cartografía 
que casi nunca toman forma de “V” en 
los valles.
 Otra característica que resalta in-
mediatamente es que estas fracturas no 
tienen una distribución homogénea, sino 
que aparecen en algunas zonas y no en 
otras. Esto puede ser debido a la relación 
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Figura 4.36: Conjunto de lineamientos estructurales cartografiados a partir de ortofotografías. La di-
rección del conjunto de morfología cartográfica anastomosada es similar a las fallas dextrales N110 
cartografiadas en Coll de Nargó. Las de morfología rectilínea son también coherentes en dirección con 
las de Coll de Nargó. Posición en la figura 4.39.
litología-vegetación en algunas zonas; 
pero en otras zonas, donde las condicio-
nes de observación son favorables, estas 
estructuras no se observan, lo que tie-
ne que ser atribuido al propio comporta-
miento del conjunto de fallas.
 Como hemos comentado, estos 
patrones de fracturación no se identifi-
can con facilidad en las zonas en las que 
predominan materiales dúctiles, arcillo-
sos o margosos (como por ejemplo el 
«Garum» de la Cuenca de Tremp, o las 
margas del Cretácico superior al norte de 
Tremp, o las margas del Cretácico infe-
rior de la cuenca de Orgañá), ya sea por 
la facilidad de edafización o por la propia 
reología de estos materiales que distribu-
ye aun más la deformación interna.
 En otras zonas, la gran cantidad 
de cobertera vegetal, que en algunos ca-
sos forma bosques densos, impiden ver 
casi cualquier tipo de lineamiento estruc-
tural. La figura 4.38 presenta un mapa 
con los lineamientos estructurales carto-
grafiados y un código de colores de fondo 
que permite reconocer algunas de estas 
propiedades del substrato que impiden la 
cartografía. En cualquier caso, que estas 
estructuras no aparezcan en el mapa de 
lineamientos no significa no existan, sino 
que no se aprecian con la metodología 
cartográfica aplicada. 
Existen zonas estudiadas en cam-
po en donde estas estructuras no apare-
cen (ver figura 4.19). Ello nos habla de la 
propia naturaleza del conjunto de fallas. 
En la zona de la Sierra del Gurb, ver fig 
4.37, se aprecian condiciones litológicas 
y de vegetación e incluso pendiente sig-
nificativamente similares a lo largo de 
más de 15 km, en donde se observa una 
distribución geográfica bien diferenciada 
de las estructuras con dirección N110, 
que aparecen agrupadas en bandas de 
deformación particulares. Este mismo fe-
nómeno se repite además en otros luga-
res, en los que las estructuras se concen-
tran en bandas de deformación y dejan 
zonas entre ellas no tan afectadas por la 
deformación. 
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Ateniéndonos a esta distribución 
de los lineamientos estructurales carto-
grafiados no homogénea, sino concentra-
da en unas direcciones principales y en 
zonas determinadas, hemos realizado un 
nuevo mapa. En este mapa se diferen-
cian las direcciones semejantes por co-
lores (Fig. 4.40). Claramente se obser-
va en la imagen que las direcciones que 
predominan son dos: las de orientación 
N110 y las de orientación N140. A partir 
de estas observaciones, resulta fácil ge-
nerar una correlación de estas bandas de 
deformación en función de las direcciones 
preferentes. En el mapa de la fig. 4.41 se 
presenta el resultado de esta correlación, 
en la cual se pueden observar una serie 
de bandas de cizalla dextral.
 Además de estas dos orientacio-
nes predominantes, también se observa 
una zona preferencial de acumulación 
de lineamientos con dirección N85 aun-
que únicamente al norte del anticlinal de 
Oliana. Atribuímos a fallas  dextrales con 
salto predominante en dirección y com-
ponente inversa las estructuras con esta 
orientación, por correlación con estructu-
ras observadas en el campo.
 
 Para las estructuras de dirección 
N 110 se han podido correlacionar con 
detalle tres de estas zonas, que presen-
tan una anchura cartográfica de unos 2.5 
km, aunque en algún lugar sobrepasen 
los 3 km. Estas bandas de cizalla se en-
cuentran separadas entre sí por zonas, 
con mucha menos concentración de este 
tipo de estructuras, que presentan una 
anchura cartográfica próxima a los 2 ó 
2.5 km. 
 Las zonas de separación entre ban-
das presenta patrones de fracturación im-
portante en algunos lugares, aunque no 
siempre. Esta fracturación entre bandas 
se resuelve fundamentalmente en es-
tructuras dextrales de dirección general 
N 140 que al igual que las descritas en los 
afloramientos de Coll Piqué responden al 
concepto de Riedel-within-Riedel structu-
res de Tchalenko y Ambrayses (1970). En 
cuanto a su longitud, se siguen en su di-
rección por bastante extensión en el área 
de estudio, sin desviarse prácticamente 
nada. 
 La longitud de estas cizallas en el 
área de estudio alcanza más de 60 km. 
En ningún caso se ha observado que es-
tas bandas de cizalla finalizaran. Dos de 
estas bandas de correlación estructural, 
las de correlación más clara y con mayor 
numero de observaciones que hacen más 
fiable su existencia en la forma propues-
ta, se han denominado banda de Carreu 
norte y banda de Carreu sur. Las estruc-
turas cartografíadas entre Coll de Nargó y 
el sinclinal de San Maximí estarían todas 
incluidas en la banda de Carreu norte.
Figura 4.39: Plano de posición de las figuras 4.33, 4.34, 4.35, 4.42 y 4.43.
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 Para las estructuras de dirección 
N140 también se observan zonas de con-
centración que pueden ser correlaciona-
das, aunque la longitud de estos carriles 
de deformación o bandas de cizalla dex-
tra es mucho menor. Su anchura carto-
gráfica es más variable, ya sea por pro-
blemas de observación o por las propias 
características intrínsecas de este tipo de 
fracturas. Aun así se pueden medir an-
churas cartográficas de más de 2 km y 
longitudes que superan ampliamente los 
cinco kilómetros. 
En la zona del Montsec, desde 
el pantano de Canelles en el Noguera 
Ribagorzana al oeste, pasando por los 
afloramientos clásicos de La Pasarela 
en el Noguera Pallaresa, y más hacia el 
este hasta Comiols, se ha observado en 
la ortofotografías el mismo patrón de es-
tructuras asociadas y coherentes con los 
trabajos de campo presentados anterior-
mente (fig  4.42).
 No se han incluido aquí dos zonas 
que se podrían echar de menos: por un 
lado, el núcleo del sinclinorio de Tremp, en 
el cual afloran principalmente materiales 
arcillosos del «Garum» que hacen muy 
difícil las observaciones; por otro lado, 
no se han incluido las Sierras Marginales, 
por considerarse suficientes para los ob-
jetivos de este trabajo los resultados ob-
tenidos en las zonas estudiadas.
4.4.1.3 Evolución lateral de estas es-
tructuras
Estas estructuras complejas, vistas 
en planta y en detalle, presentan diferen-
tes características morfológicas. Así, en 
la USC y en la cuenca del Ebro se obser-
van claramente distribuciones distintas 
de la deformación tardía.
 En la USC en general, las bandas 
de deformación tienen un claro carácter 
anastomosado, independientemente de 
la orientación cartográfica (fig. 4.43). 
 Sin embargo, cuando estas ciza-
llas dextrales con morfología anastomo-
sada atraviesan zonas con importante 
erosión, en las que por tanto están ex-
puestos niveles estructurales inferiores, 
pasan de manera gradual a morfologías 
rectilíneas. 
 Esta evolución lateral es evidente 
en la estructura de Boixols. Al atravesar 
esta antiforma, los carriles de deforma-
ción, independientemente de su tipolo-
gía, comienzan a adoptar morfologías 
rectilíneas en aquellos lugares en los que 
la erosión ha disminuido el espesor total 
de la serie alóctona (ver fig 4.41). 
 Otra característica general de la 
morfología de detalle de estas estructu-
ras es su cambio de comportamiento en 
el tránsito desde la USC a la Cuenca el 
Ebro. Aquí, en un límite aparentemente 
brusco, las mismas fallas pasan de morfo-
logías anastomosadas a rectilíneas, sien-
do éste patrón el dominante en la  parte 
estudiada de la cuenca del Ebro (ver fig. 
4.41 y 4.44). 
 Estas observaciónes indican que 
la morfología cartográfica de estas fallas 
está directamente relacionada con la dis-
tribución de niveles estructurales y con la 
propia morfología 3D de estas estructu-
ras. 
 Así, en el caso de la USC, el paso 
de zonas con gran potencia (niveles es-
tructurales altos) a poca potencia en 
vertical por encima de los niveles de 
despegue (niveles estructurales bajos) 
queda reflejado en la morfología carto-
gráfica del patrón estructural, que pasa 
de anastomosado a rectilíneo. La erosión 
ha descubierto niveles más profundos de 
estas bandas de deformacion que tridi-
mensionalmente tienden a unirse en pro-
fundidad en carriles más discretos (ver 
apartado 2.5.6). En el caso de la cuenca 
del Ebro, posiblemente se relacione con 
el cambio en la potencia de los niveles de 
despegue al pasar de la USC al autóctono 
del Ebro.
4.4.1.4 Estudio de la morfología car-
tográfica de estas estructuras
A escala regional (ver fig. 4.41), 
las bandas de cizalla rectilíneas,  dex-
trales y de dirección N110 se disponen 
claramente en échelon; además, su dis-
tribución corresponde a un patrón mor-
fológico escalonado a la izquierda (left-
stepping). Esto último, unido al hecho de 
que (por comparación con las estructu-
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Figura 4.42: lineamientos estructurales en el flanco norte del cabalgamiento del Montsec a partir de la 
interpretación de ortofotografías.
suponer por tanto que las estructuras de 
tipo R se debiliten y se hagan menos im-
portantes en dirección SE, y todo lo con-
trario en dirección NW. 
 Se han correlacionado parcialmen-
te tres de las bandas R de cizalla dextral 
(Fig. 4.41). Por el momento, dentro de la 
zona de estudio el patrón observado es 
regular y consistente, y parece continuar 
al norte y al sur. Por ejemplo, veasé la 
banda de deformación de tipo R situada 
al sur del denominado banda de Carreu 
Sur, no correlacionada en dirección N110 
por existir un hueco de correlación de 
casi 24 Km. 
 Este carril pasa al W del anticlinal 
de Oliana y por las láminas de Peramola, 
y sería posible correlacionarlo hacia el 
NW con la estructura tipo R situada más 
al sur de la sierra de Gurp. Entre medias, 
su trazado pasa por el domo de Isona y 
el sinclinorio de Tremp, zonas poco fa-
vorable para la detección de estas frac-
turas (la primera con abundante vegeta-
ción boscosa y la segunda con materiales 
blandos en facies lutíticas de la F. Tremp, 
ver fig. 4.38).  
Las relaciones de cruce entre las 
fracturas tipo R2 y las de tipo in line con 
respecto a las de tipo R pueden observar-
se en esta zona al menos en dos ejemplos 
ras cartografíadas en campo) cada una 
de estas bandas de cizalla tiene un com-
portamiento dextral con componente in-
versa, justifica su atribución tipológica a 
estructuras de tipo Riedel (R). 
Las fallas dextrales con orienta-
ción N140 y ligera componente inver-
sa que aparecen tanto en campo como 
el las ortoimágenes, se atribuyen a es-
tructuras Riedel de segunda generación 
(R2) respondiendo al concepto de Riedel-
within-Riedel structures de Tchalenko y 
Ambrayses (1970).
 La atribución de las estructuras 
de orientación N85 a la tipología de es-
tructuras denominadas in line, se justifi-
ca al comparar la elipse de deformación 
infinitesimal teórica con la distribución 
de las estructuras Riedel en la Unidad 
Surpirenaica Central. Las estructuras 
N85 muestran relaciones angulares co-
herentes con respecto a las estructuras 
R, además el comportamiento predomi-
nantemente dextral observado en campo 
también es coherente con esta tipología. 
Todo ello indica que es probable 
la existencia de una cizalla mayor, zona 
principal de desplazamiento (PDZ o Y), 
en algún lugar al norte, que tendría un 
comportamiento dextral con componen-
te inversa, sería de mayor rango que las 
observadas hasta ahora y de orientación 
similar a las denominadas in line. Es de 
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claros, uno al NW de Abella (fig. 4.43) y 
otro al NE de la estructura antiformal de 
Oliana (figura 4.44).
 Al NW de Abella, una cizalla de tipo 
R2 incipiente cruza sobre el desarrollo 
anastomosado de una de las cizallas de 
tipo R. Aunque los límites cartográficos 
de las bandas de deformación no están 
bien definidos por su propia naturaleza, 
parece que a ambos lados de la cizalla 
N110 de tipo R no hay desplazamiento 
apreciable en dextral de la R2. Se confir-
ma que los movimientos son pequeños, 
coherentes con lo observado en campo.
De igual manera, al NE del anticli-
nal de Oliana (fig. 4.44) se observa el de-
sarrollo claro de una zona de fracturación 
de tipo R de dirección N110 y a aproxi-
madamente 30 grados el de una zona de 
cizalla sintética de tipo R2. Hacia el norte 
se ve como aparece también un carril de 
deformación sintético de tipología in line. 
Aparentemente no hay desplazamientos 
relativos ni de las in line ni de las R2, sin 
embargo gran parte del cortejo de estruc-
turas está presente. La banda de cizalla R 
situada más al sur parece cortar a la ban-
da de cizalla R2, pero la gran cantidad de 
vegetación y bosque de su margen sur 
no permite evaluar la existencia o no de 
posibles desplazamientos. 
 Si hubiera que asignar una evolu-
ción temporal a estas tres cizallas, pa-
recería que lo primero que sucede es 
la actividad de las in line y las R2 que 
no presentan relaciones claras de cruce 
ente ellas. La actividad de la R sur sería 
la más tardía de todas, al cortar o por 
lo menos interrumpir la traza de la R2. 
Alternativamente, también podría ser 
que la R2 fuese la última estructura en 
generase, y terminarse bruscamente en 
la R al sur y la in line al norte que cons-
tituirían anisotropías previas. Resulta en 
todo caso muy aventurado afirmar cual-
quiera de las hipótesis ya que no parece 
haber una secuencia genética única. 
 En cualquier caso lo que sí pare-
ce claro es que para las estructuras de 
carácter tardío no parece haber despla-
zamientos significativos de unas estruc-
turas con respecto a otras a esta escala. 
Ello es coherente con los pequeños des-
plazamientos observados en el campo, a 
pocos kilómetros de aquí, en la continua-
ción de estas bandas hacia el NW en Coll 
de Nargó.
 Es muy difícil ver desplazamientos 
discretos en este tipo de estructuras di-
reccionales en estos materiales, ya que 
se necesitarían marcadores cinemáticos 
verticales (ejes de estructuras o capas 
verticales) no orientados en la misma di-
rección de la cizalla, que permitan corre-
lacionar en la horizontal. Por tanto estos 
marcadores idealmente deberían ser per-
pendiculares a la dirección N110. 
4.4.1.5 Resumen de lo aportado por 
esta cartografía
En la cartografía sobre ortofoto-
grafías hemos comprobado que existe 
una serie de bandas de cizalla dextrales, 
rectilíneas, en échelon, escalonadas a la 
izquierda, que en el área de trabajo tie-
nen una longitud de más de 60 km y una 
anchura cartográfica de hasta 3 km. 
La fracturación observada se dis-
tribuye en diversas bandas de deforma-
ción, las principales de dirección N110 
(de tipología R), que desarrollan todo un 
patrón asociado de cizallas de dirección 
N140 (tipología R2). Aparecen tanto en 
la USC como en los Pirineos Orientales 
y en la cuenca del Ebro. Estas bandas 
ya habían sido detectadas a partir de los 
trabajos de campo, aunque en menor di-
mensión.
El conjunto de estructuras carto-
grafiadas dan una distribución típica en 
los regímenes de deformación por trans-
presión dominados por cizalla simple.
Una de estas bandas de deforma-
ción mayor, denominada Carreu norte 
corresponde en su práctica totalidad con 
lo cartografíado en campo entre Coll de 
Nargó y el extremo W del sinclinal de San 
Maximí. A partir de esto se aproxima un 
salto en dirección mínimo para la banda 
de Carreu norte de más de 1600 metros. 
Este salto mínimo es solo el acumulado a 
partir del sumatorio de los desplazamien-
tos parciales de las fallas tipo R cartogra-
fiadas en campo.
 Asociado a esta deformación, la 
cartografía de ortoimagen ha permitido 
detectar una banda de deformación de 
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Figura 4.43 a: Figura 4.43 b sin interpretar. Morfología anastomosada de una banda de deformación 
tipo R en los conglomerados de la Pobla. Localización en la figura 4.39.
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Figura 4.43 b: Morfología cartográfica anastomosada de una banda de deformación tipo R en los con-
glomerados de la Pobla. Se observa la clara interferencia de estructuras de tipo R y R2. Leyenda en la 
fig. 4.40. Localización en la figura 4.39.
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Figura 4.44 a: Figura 4.44 b sin interpretar. Morfologías cartográficas rectilíneas de carriles tipo R, R2 
e in line en los conglomerados de la Fm. Solsona al NE de Oliana. Localización en la figura 4.39.
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Figura 4.44 b: Morfologías cartográficas rectilíneas de carriles tipo R, R2 e in line en los conglomerados 
de la Fm. Solsona al NE de Oliana. Los colores de los lineamientos son los mismos que los de la fig. 4.40 
y la localización en la figura 4.39.
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dirección N85 (tipología in line), que jun-
to con la existencia de las bandas R y R2 
permite suponer la existencia de una PDZ 
en algún lugar hacia el norte con orienta-
ción similar a las estructuras tipo in line. 
 La traza de estas estructuras corta 
todas las unidades estratigráficas presen-
tes en el área de trabajo. Su morfología 
en planta muestra estar condicionada por 
la variación en los niveles estructurales 
que atraviesan y por la distinta configu-
ración regional de subsuelo existente. 
 No se ha encontrado en el área de 
trabajo la terminación de estas estruc-
turas. La observación de estas estruc-
turas mediante esta técnica de trabajo 
está condicionada por la litología y por la 
vegetación. Los datos obtenidos son to-
talmente coherentes con los trabajos de 
campo realizados en dichas zonas.
El siguiente nivel de observación 
a escala más general en la USC está 
constituido en este trabajo por el uso de 
los modelos digitales del terreno (MDT) 
como información base para la telede-
tección e interpretación de patrones de 
fracturación.
En los MDT se utiliza el concep-
to de lineamiento geomorfológico como 
posible elemento representativo de una 
estructura. La presencia de lineamientos 
geomorfológicos, a esta escala de traba-
jo y en esta zona, es poco probable que 
corresponda a actividades antrópicas. En 
cualquier caso, cuando se han reconocido 
p. ej., desmontes para carreteras, se han 
evitado. También se han filtrado “linea-
mientos” que pudieran responder a ca-
racterísticas geológicas no estructurales, 
(p.ej., líneas de capa). Por tanto, a los 
lineamientos restantes retenidos se les 
otorga un origen estructural.
4.5.1 Realización de un mapa de 
lineamientos estructurales a par-
tir de los modelos de elevaciones 
sombreados
Estos lineamientos se han carto-
grafiado con una participación activa del 
interpretador, a pesar de utilizar tam-
bién métodos teledetecctivos (Método de 
Realce Visual, ver metodología apartado 
3.4.4). En el resultado final (fig. 4.48) se 
funden en un mismo resultado los datos 
obtenidos mediante la suma de dos téc-
nicas de trabajo. Se toma esta decisión 
porque las características del patrón es-
tructural no varían de manera importan-
te. Los lineamientos observados median-
te teledetección suelen ser más largos y 
numerosos que si vemos sólo el modelo 
de elevaciones sombreado, pero las di-
rectrices y características son similares.
 
Para este trabajo se han utilizado 
los modelos digitales del terreno del ICC 
a escala 1:25.000, con un dato de cota 
topográfica cada 25 metros. Las hojas 
utilizadas han sido la 213 (-3 y -4), 214-
3, 251(-1, -2, -3 y -4), 252 (-1, -2, -3 y 
-4), 253 (-1 y -3), 289 (-2 y -4), 290 (-1, 
-2, -3 y -4), 327 (-2, -3 y -4) y 328 (-1, 
-3 y -4). Se cubre un área aproximada de 
3.325 km2  (figura 4.45)
La resolución de los datos de ori-
gen condiciona las observaciones en el 
MDT, ya que lo observado ha de ser igual 
o mayor que el dato mínimo, en este 
caso 25 m. Por eso no se utilizan los MDT 
a 1:200.000 (un dato cada 200 metros) y 
1:50.000 (un dato cada 50 metros), por 
estar ya implícitos en el MDT a 1:25.000. 
Por tanto, lo que podremos observar es 
la expresión geomorfológica de estructu-
ras que tienen dimensiones horizontales 
iguales o superiores a un dato cada 25 m. 
Hay que señalar también que la superfi-
cie total modelizada disminuye de norte 
a sur. Por tanto, la diferente cantidad de 
área de estudio en direccion N-S se ha de 
tener en cuenta al realizar cualquier in-
ferencia sobre el patrón evolutivo de los 
sistemas de fallas. Sólo serán comenta-
dos los patrones de cambio muy eviden-
tes en dicha dirección.
4.5 Trabajo con modelos digitales del terreno (MDT)
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Figura 4.45: Plano de posición de los MDTs utilizados para cartografiar lineamientos estructurales. En 
rojo, hacia el E está representado el área de la fig. 4.47a y en azul la posición de la fig 4.47 b. Mapa 
tomado de la página web de la Confederación Hidrográfica del Ebro, ver metodología.
 A partir de los MDTs se han realiza-
do modelos de elevaciónes sombreados 
(ver metodología, apartado 3.2.1) en los 
que se ha atribuido una posición del sol 
no real de orientación N320 y 45º de ele-
vación. Se ha hecho esta elección empí-
ricamente ya que es una iluminación que 
permite visualizar bien los lineamientos 
a estudiar. El color de fondo elegido es 
RGB 255, 234, 190. Estos mapas se han 
exportado uno a uno a escala 1:20.000 
como imágenes informáticas de tipo TIF 
a resolución 300 ppp. Después se han 
eliminado distorsiones artificiales en los 
bordes de los mapas y se han montado 
todos los mapas en un solo archivo de 
imagen sin distorsiones (fig. 4.46). 
 La teledetección e interpretación 
se han realizado en un programa Adobe 
Photoshop Tm específico de tratamiento 
de imagen. En este programa, la calidad 
de la visualización y las posibilidades ge-
néricas de manipulación de las imágenes 
que no sean rutinas específicas de tele-
detección son mayores y más sencillas 
que en los SIG (ver metodología).
 Una vez finalizada la interpreta-
ción, el archivo de imagen es georrefe-
renciado; los lineamientos se digitalizan 
en forma de vectores, para volver a in-
tegrarlos en un sistema GIS. Esto permi-
te poder comparar esta cartografía con 
el resto de datos y hace posible su ges-
tión integrada en un espacio cartográfico 
georreferenciado. En el entorno SIG se 
calculan automáticamente las longitudes 
y direcciones de estos lineamientos car-
tografiados.
4.5.2 Comparación entre la car-
tografía estructural realizada con 
datos de campo y los “lineamien-
tos” observados en los mapas de 
elevaciones sombreados
Al igual que con la fotointerpreta-
ción, los resultados obtenidos al realizar 
las cartografías de campo se comparan 
con la señal en cuanto a lineamientos es-
tructurales en los MDT. Este procedimien-
FALLAS EN MDT; TELEDETECCIÓNCAPÍTULO 4
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to permite validar los “lineamientos” de 
los MDT como probables elementos es-
tructurales reales. Para la zona de Coll de 
Nargó, en la que se ha descrito anterior-
mente el patrón de estructuras existente, 
la comparación confirma la existencia de 
las directrices observadas en el MDT (ver 
figura 4.47a). Se ha aplicado el método 
teledetectivo RV (ver metodología apar-
tado 3.4.4) en las orientaciones tipo ob-
servadas en campo y atribuidas a tipolo-
gías concretas en el apartado 4.4.1.4 (fig. 
4.47b comparación MDT-cartografía). Se 
aprecia que para las principales directri-
ces estructurales cartografiadas, existen 
lineamientos en el MDT coherentes con 
ellas, algunas en continuación perfecta 
de fallas cartografiadas. También es de 
destacar el elevado número de linea-
mientos que se observan en el modelo 
de elevaciones sombreado en cada una 
de las principales directrices cartografia-
das en campo. 
Hay que puntualizar que los linea-
mientos geomorfológicos observadas no 
se encuentran en todos los casos en con-
tinuación de fallas cartografiadas, esto 
es, hay fallas cartografiadas que no tie-
nen su correspondiente geomorfológico. 
Es probable que no sólo resalten 
geomorfológicamente las fallas importan-
tes, sino también aquellos lineamientos 
en forma de diaclasado que tengan un 
contexto erosivo que permita su realce. 
Esto puede suceder por factores 
de pendientes y erosión diferencial en la 
zona donde estén, o bien por factores de 
anisotropía marcada, en zonas de alter-
nancia de reologías entre materiales du-
ros y blandos. Aparentemente hay tam-
bién direcciones en las que no parecen 
encontrarse lineamientos estructurales 
en el MDT, incluso en pequeños test de 
detalle realizados.
Figura 4.47a: Comparación de estructuras cartografiadas en campo, en negro, con el MDT directa-
mente. La zona elegida, cerca de Coll de Nargó está marcada en rojo en la fig. 4.45.
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4.5.3 Discusión del mapa de linea-
mientos obtenido
El mapa de lineamientos estructu-
rales obtenido es la suma de las observa-
ciones realizadas mediante fotointerpre-
tación y teledetección (método de Realce 
Visual) a partir de un mapa de elevacio-
nes sombreado realizado con MDTs a es-
cala 1:25.000 (un dato cada 25 metros). 
No se trata de un mapa definitivo sino 
más bien de un documento de trabajo 
cuya finalidad es la de aportar ideas y al 
cual se debe volver, iterando con el res-
to de informaciones obtenidas. Ello viene 
además implícito porque los trabajos de 
fotointerpretación en general son relati-
vamente subjetivos y porque una de las 
técnicas de trabajo utilizadas (RV) es de 
carácter cualitativo y no cuantitativo.
 Se han cartografiado un total de 
895 lineamientos que corresponden a 
lineamientos geomorfológicos, con una 
anchura cartográfica igual o mayor a 25 
metros, distribuidas por toda la USC, 
parte de la cuenca del Ebro y parte de la 
Unidad de las Nogueras, en función de la 
disponibilidad de los MDTs (ver fig. 4.48). 
Dado el carácter regional de este mapa, 
no se han cartografiado todos los linea-
mientos observables, ya que en detalle 
los lineamientos que aparecen mediante 
este tratamiento de datos son innume-
rables, sino aquéllos que presentan una 
longitud importante (aproximadamente 
mayor de 500 m). Este hecho se aprecia 
en detalle en la figura comparativa entre 
la cartografía geológica de estas estruc-
turas y su respuesta geomorfológica en 
los MDTs (ver figura 4.47 y compararla 
con la 4.48). 
Se han realizado test de interpre-
tación en detalle para varias zonas dentro 
de la USC que aparentemente confirman 
que el patrón de fracturación es similar al 
resultado presentado aquí.
En un primer momento, lo que 
más llama la atención del mapa final (fi-
gura 4.48) es la presencia de una gran 
cantidad de lineamientos estructurales 
rectilíneos a lo largo de la USC y parte 
del conjunto estructural de las Nogueras. 
Además se observan en toda clase de ma-
teriales y edades. Incluso en los materia-
les blandos del «Garum» son fácilmente 
cartografiables y a veces con continuidad 
espacial importante (más de 20 km) Son 
básicamente rectilíneas y no aparecen 
concentradas en unas zonas respecto a 
otras, sino que su distribución en apa-
riencia es bastante homogénea, con al-
guna salvedad. No se observan relacio-
nes de cruce entre ellas.
4.5.3.1 Estudio de las direcciones
Se ha realizado un diagrama de 
rosas con las direcciones de estas estruc-
turas. El software utilizado es Georient 
9.2 Tm (ver metodología). El diagrama 
se realiza según los siguientes paráme-
tros (fig. 4.49 a):
• Número de datos = 895.
• Sectores cada 5°.
• Escala de grosor = 5%, 44,7 de 
los datos.
• Máximo = 11,9%, 106 datos.
• Dirección media  = N15-N195.
• 95% de confianza .
En el diagrama se observa inme-
diatamente la importante agrupación de 
los valores en unas direcciones determi-
nadas, predominando sobre el fondo. Los 
principales rangos en los que se acumu-
lan estas estructuras son (de N a S):
• Entre N25 y N40 con dos 
familias.
 - entre N25 y N35.
 - entre N35 y N40.
• Entre N85 y N90.
• Entre N105 y N110.
• Entre N145 y N155.
• Entre N175 y N180.
Estas familias de lineamientos re-
presentan aproximadamente el 78% de 
los datos; sólo el 22% restante pertene-
ce a otras orientaciones. Al realizar otro 
diagrama de rosas con sectores cada 2 
grados y compararlo con el anterior (fig. 
4.49 b), se aprecia que la forma gene-
ral de la distribución no se modifica en 
exceso. Además, las dos familias corres-
pondientes a los rangos N 175-180 y N 
85-90 son las que más agrupadas están, 
hallándose más del 90% de los datos en-
tre N178-180 y N88-90 respectivamen-
te. Para las familias N25-40, N105-110 
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Figura 4.47b: Aspecto de la aplicación del método RV en las distintas orientaciones en las que se han 
encontrado fallas atribuidas a estructuras tipo R, R2, X, in line y T. También se puede observar el as-
pecto que presentan las imágenes a las que se le aplica el método RV. Localización en la fig. 4.45, zona 
marcada en azul en la sierra del Gurp.
y N145-165 se observa una ligera dis-
persión de aproximadamente 5 grados a 
cada lado, pero con una mucho menor 
representación en número. 
Si los valores adyacentes a los lí-
mites estrictos de cada familia se inclu-
yeran en ella (cuando sus distribuciones 
no presentan ruptura sino aparente con-
tinuidad), resultaría en un total del 86% 
del total de lineamientos incluidos, con 
sólo un 14 % no atribuibles a ninguna 
familia. Hay que tener en cuenta que la 
deformación en regímenes transpresivos 
tiene componentes importantes rotacio-
nales (ver apartado 2.5).
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 Por tanto resulta coherente afirmar 
que, a escala regional en la USC, parte de 
la cuenca del Ebro y parte de la unidad 
de las Nogueras, las directrices orienta-
das entre N105 y N110 serían el reflejo 
en MDT de las estructuras denominadas 
R según la elipse de deformación teórica 
dextral. 
 También serían dextrales, pero de 
tipo R2 con respecto a las anteriores, la 
familia entre N145 y N160. Asimismo, la 
familia entre N25 y N40 correspondería 
a las fracturas de tipo X, sinestrales. Por 
otra parte, la familia de orientaciones en-
tre N85 y N90 expresaría la existencia de 
fracturas sintéticas de tipo in line. Y por 
último, el rango de lineamientos orienta-
dos entre N175 y N180 representaría a 
las fallas extensionales asociadas. 
Todos estos rangos de orientacio-
nes se han encontrado en los trabajos de 
campo asociados a la deformación trans-
presiva dextral, como vemos al comparar 
la señal en los MDT con las cartografías 
de campo (ver apartado 4.4.1.5). Cuando 
comparamos esta rosa de distribución 
con una elipse de deformación dextral 
infinitesimal (con direccion de la PDZ N 
85), vemos una clara similitud en orien-
taciones con respecto a los principales 
conjuntos de fracturas (fig. 4.50). 
La correlación entre las principales 
familias de directrices y su respuesta es-
tudiada en campo hace factible su atri-
bución a una tipología determinada se-
gún los comportamientos predichos por 
la elipse de deformación.
Figura 4.48: Mapa del conjunto de lineamientos estructurales cartografiados mediante la aplicación 
del método RV a los MDTs.
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Figura 4.49: Diagramas de rosas realizados a partir de las orientaciones de los lineamientos estruc-
turales de la fig. 4.48.
Figura 4.50: Comparación entre la distribución de lineamientos estructurales principales, obtenidos    
de la interpretación del modelo de elevaciones del terreno (a) y la elipse de deformación infinitesimal 
dextral de Bartlett et al. (1981) (b). 
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 Según se obtenía del diagrama de 
rosas, el 86 % de los lineamientos estruc-
turales obtenidos por medio de telede-
tección-interpretación de los MDT estaría 
por tanto directamente relacionado con 
la deformación por transpresión dextral. 
No aparecerían como familias destaca-
bles dentro de esta distribución de linea-
mientos tipologías de fallas como las P o 
las R’, que son también poco habituales 
en la naturaleza (ver apartado 2.5.6).
4.5.3.2 Estudio de la longitud de los 
lineamientos
Al realizar un histograma de la 
longitud de estas estructuras se obtiene 
6.850 metros como longitud media, con 
una desviación estándar de 4025 metros. 
La mayor parte de los valores se acumula 
alrededor de los 5.000 metros de longitud 
y prácticamente el 90% de los datos es-
tán entre los 350 y 15.800 metros. Sólo 
un valor sobrepasa los 25.000 metros de 
longitud. 
Todo ello se debe al método inter-
pretativo utilizado, en el cual se han des-
echado aquellos lineamientos con longi-
tudes pequeñas al ser poco factible car-
tografiar todo lo observable.
4.5.3.3 Estudio de la distribución geo-
gráfica
 
En un SIG se procede a atribuir 
a cada vector que representa un linea-
miento su tipología correspondiente (R, 
R2, X, etc.), en función de la correlación 
con la dirección realizada anteriormente. 
Esto permite el diseño de mapas parcia-
les de las distintas directrices. 
 En el mapa correspondiente a los 
lineamientos de tipo R (N105-110) se ob-
serva una mayor longitud de los linea-
mientos, por comparación con los otros 
mapas, así como un mayor número de 
éstas en dirección norte (fig. 4.51). El 
interespaciado entre ellas disminuye en 
este sentido. Aparecen tanto en la USC 
como en las unidades de las Nogueras o 
el autóctono de la cuenca del Ebro.  
 En el mapa correspondiente a las 
fracturas de tipo R2 (lineamientos situa-
dos entre N145 y N160), parece haber 
un incremento de lineamientos en senti-
do NW, así como un ligero incremento en 
la longitud hacia el N pero no tan paten-
te como en el mapa anterior (fig. 4.52). 
Aparecen tanto en la USC, como en las 
unidades de las Nogueras o el autóctono 
de la cuenca del Ebro.
 En el mapa correspondiente a las 
fracturas de tipo X, lineamientos orienta-
dos entre N25-35 (en azul en la fig. 4.53) 
y N35-40 (en negro en la fig 4.53), se 
observa el mayor número de estructuras 
(fig. 4.53). 
 Este rango se puede dividir en dos 
familias, de N25 a N35 y de N35 a N40, 
caracterizada la segunda por su menor 
dispersión. Las dos familias muestran un 
ligero aumento del número de lineamien-
tos hacia el norte, pero no es tan eviden-
te como para los lineamientos de tipo R. 
Es posible que esta diferenciación en dos 
familias se deba a la pertenencia a siste-
mas jerárquicamente diferentes, al igual 
que pasa con las familias R y R2, siendo 
en este caso la familia N 25 a N 35 la 
jerárquicamente mayor. En transpresión, 
la rotacion de estructuras es un hecho 
relativamente frecuente, y que también 
podría explicar esta diferenciación en dos 
familias, una anterior y otra posterior a 
una teórica rotación.
 Se aprecia una concentración, con 
ciertas precauciones, de estos lineamien-
tos de dirección NE-SW atravesando des-
de el Montsec (en la zona de la Pasarela), 
pasando por la estructura de Boixols (por 
encima del pueblo de Abella), y hacia el 
E sobre el sinclinal de Santa Fé (señalado 
en la fig. 4.53). Su distribución espacial 
es tan amplia como la del resto de es-
tructuras asociadas y aparecen tanto en 
la USC como en la zona de las Nogueras 
o el autóctono de la cuenca del Ebro.
 Los lineamientos de rango entre 
N85 y N90 expresarían la existencia de 
las fracturas de tipo in line (fig. 4.54). 
En mapa presentan un muy claro aumen-
to de longitud y número hacia el norte. 
Se podría considerar con ciertas precau-
ciones que existe una concentración de 
estos lineamientos en una banda de de-
formación particular (marcado en la fig. 
4.54). También aparecen tanto en la USC, 
como en las unidades de las Nogueras o 
el autóctono de la cuenca del Ebro.
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 Por último se sitúan los lineamien-
tos entre N175 y N180 (fig. 4.55), cuya 
orientación corresponde a estructuras 
identificadas en campo como extensiona-
les. También aparecen estos lineamientos 
tanto en la USC como en las unidades de 
las Nogueras o el autóctono de la cuenca 
del Ebro. Su distribución, aparentemente 
homogénea, sin embargo parece incre-
mentar su número hacia el E.
4.5.3.4 Resumen de las ideas apor-
tadas por esta técnica de trabajo en 
esta área
A partir de los datos y mapas ana-
lizados se pueden extraer una serie de 
conclusiones, a pesar de que estos re-
sultados no son ni pretenden ser formal-
mente cuantitativos, ya que esta técnica 
de trabajo presenta varias limitaciones 
inherentes a su propia naturaleza, como 
se ha venido comentando.
 Hemos comprobado la existencia 
de lineamientos estructurales rectilíneos 
en toda la Unidad Surpirenaica Central, 
parte de la cuenca de Ebro y margen sur 
de las unidades de las Nogueras, compa-
tibles con una deformación dextral. 
 Estas lineamientos se distribuyen 
con unas orientaciones tales, que con-
trastados con datos de campo, permi-
ten atribuirlas a estructuras tipo R, R2, 
X, in line y fracturas extensionales tipo 
T, cuya distribución comparada con las 
orientaciones de la elipse de deformación 
Figura 4.51: Mapa de lineamientos estructurales de tipología R, obtenido a partir de interpretación 
mediante la aplicación del método RV en modelos de elevaciones sombreados calculados a partir de 
MDTs.
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infinitesimal dextral permite suponer una 
orientación de la PDZ próxima a N85-90. 
La distribución de este patrón estructural 
es extensivo y penetrativo. En general, 
el número de lineamientos estructurales 
aumenta hacia el norte. Los lineamientos 
estructurales correspondientes a fractu-
ras de tipo R aumentan hacia el norte no 
solo en número sino también en longitud. 
Con esta metodología de trabajo apenas 
se observan lugares preferentes de acu-
mulación de estas estructuras, siguiendo 
su distribución un patrón bastante homo-
géneo. La únicas estructuras que parecen 
acumuladas en un carril de deformación 
más discreto corresponden a las de tipo-
logía X y en menor medida a las in line.
 Geográficamente, los cambios lito-
lógicos y de reologías no parecen condi-
cionar la distribución de los lineamientos. 
Todas las directrices se observan inde-
pendientemente de si atraviesan mate-
riales duros o blandos. Lo mismo ocurre 
en cuanto a la vegetación, ya que el mé-
todo del realce visual aplicado a MDTs no 
es dependiente de la cantidad de cober-
tera vegetal existente.
Estas observaciones configuran un 
marco en el que la deformación transpre-
siva dextral se puede entender como un 
proceso regional, ya que afecta al menos 
a tres dominios estructurales diferentes 
(USC, cuenca del Ebro y Nogueras).
Figura 4.52: mapa de lineamientos estructurales de tipología R2, obtenido a partir de interpretación 
mediante la aplicación del método RV en modelos de elevaciones sombreados calculados a partir de 
MDTs.
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Figura 4.53: mapa de lineamientos estructurales de tipología X, obtenido a partir de interpretación 
mediante la aplicación del método RV en modelos de elevaciones sombreados calculados a partir de 
MDTs.
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Figura 4.54: mapa de lineamientos estructurales de tipología in line, obtenido a partir de interpretación 
mediante la aplicación del método RV en modelos de elevaciones sombreados calculados a partir de 
MDTs.
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Figura 4.55: mapa de lineamientos estructurales de tipología T, obtenido a partir de interpretación          
mediante la aplicación del método RV en modelos de elevaciones sombreados calculados a partir de 
MDTs.
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Como se ha comentado anterior-
mente (ver apartado 3.4.3 en la meto-
dología), serán comentados únicamente 
los resultados de las interpretaciones de 
líneas sísmicas que muestran estructuras 
atribuibles a la deformación transpresiva 
dextral. Por otro lado, una serie de facto-
res hace que gran parte de los resultados 
extraidos de las líneas sísmicas no sean 
aplicables al estudio de la deformación 
tardía que hasta ahora se ha estado des-
cribiendo. 
Entre los factores más importantes 
están, por un lado, la calidad insuficiente 
de algunas de las campañas sísmicas (T 
y ND), y por otro lado el pequeño tama-
ño de muchas estructuras asociadas a la 
deformación dextral en comparación con 
la resolución mínima de los perfiles sís-
micos. 
Se conoce la dificultad de diferen-
ciar en perfiles sísmicos la existencia de 
megaestructuras anteriores, que enmas-
caran la presencia de la estructuración 
posterior. Asimismo, también se conoce 
desde hace tiempo la dificultad que re-
presenta la interpretación en perfiles sís-
micos de estructuras desarrolladas en 
regímenes dominados por cizalla simple 
y más si estas se sobreimponen a otras 
previas (Harding, 1990; Harding, 1985 y 
Bally, 1983).
 Por todo lo que se ha comentado, 
se justifica por un lado el reflejar sólo 
algunos efectos que se observan en las 
interpretaciones de los distintos perfiles 
sísmicos relacionados con deformación 
por transpresión dextral. Por otro lado, 
se presentan por primera vez datos de la 
interpretación de las líneas sísmicas en la 
USC y aledaños, que más adelante ayu-
darán a justificar geométrica y cartográ-
ficamente un patrón de pliegues oblicuos 
tardíos de dirección NE-SW.
  Rara vez se observan en los perfi-
les sísmicos estudiados estructuras dis-
cretas relacionadas con la deformación 
dextral, salvo algunas excepciones. La 
más importante de éstas corresponde a 
las estructuras transtensivas sinestra-
les de tipología X de la parte oriental del 
Montsec, que son relativamente identifi-
cables en varias líneas sísmicas TR-51, 
TR-54 y TR-55 (fig. 4.56). 
 En la interpretación de la línea 
TR-51 se puede observar que los buza-
mientos de los planos de falla aparecen 
Figura 4.56: Mapa de posición de las líneas sísmicas TR-51 y TR-55 en el flanco N del cabalgamiento del 
Montsec. En azul se han identificado las estructuras de tipología X y transtensivas sinestrales, tomadas 
del Magna digital del ICC 1:50.000, hojas 328 (Artesa del Segre), 329 (Pons) y 290 (Isona).
4.6. Observaciones en perfiles sísmicos de este conjunto de 
estructuras en la USC
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relativamente verticales, lo que es per-
fectamente esperable para este tipo de 
estructuras (fig. 4.57). Los buzamientos 
de los planos de falla calculados a partir 
de la cartografía geológica y la topogra-
fía en el Montsec indican buzamientos al-
tos.
 Solo en algunas de las líneas sísmi-
cas más al norte, en el sinclinal de Santa 
Fe, son discernibles fallas subverticales a 
niveles estructurales muy profundos, que 
pueden ser atribuidas con cierta cautela 
a este tipo de deformación (líneas T-17, 
T-18, T-44, etc.).
Figura 4.57: Línea sísmica TR-51 e interpretación de las estructuras tipo X (en rojo) a partir de algunos 
reflectores del Jurásico y Cretácico inferior (ver metodología, apartado 3.4.3).
 El efecto más importante atribuible 
a la deformación dextral que puede ser 
inferido a partir de perfiles sísmicos es 
la pérdida general de calidad en la señal 
por el incremento de la fracturación hacia 
el norte. Así, en todas las líneas de to-
das las campañas de exploración sísmica 
se observa una pérdida muy importante 
de calidad de la imagen sísmica desde el 
flanco N del Montsec hacia el norte. Esto 
se podría relacionar directamente con 
el incremento observado del número de 
estructuras relacionadas con la deforma-
ción dextral hacia el norte.
FALLAS EN PERFILES SÍSMICOSCAPÍTULO 4
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Además de una deformación domi-
nantemente frágil causante de las fallas 
estudiadas en el capítulo anterior, la de-
formación tardía de la USC muestra una 
deformación dominantemente dúctil re-
presentada por un conjunto de pliegues 
que aquí describimos por primera vez y 
denominamos pliegues oblicuos.
Este tren de pliegues de orienta-
ción general NE-SW se superpone y afec-
ta a las antiguas estructuras de la USC. 
Aunque tienen una clara expresión en su-
perficie (nuevas y previas observaciones 
de campo, cartografía geológica, MDTs 
tapizados con ortofotos 1:50.000), resul-
tan mucho más significativos cuando se 
integran con estudios de subsuelo (lineas 
sísmicas de reflexión). Sin esta integra-
ción, su expresión en superficie resulta 
débil y por eso probablemente no han 
sido descritos hasta ahora.
Describimos en este capítulo la 
geometría individualizada de cuatro de 
los principales pliegues de los ocho de-
tectados, y la geometría del conjunto de 
pliegues oblicuos, para terminar con la 
observación de su relación geométrica 
con los pliegues de la cuenca de ante-
Figura 5.1: Fotografías aéreas de la Cuenca de Tremp, tomadas hacia el W. a) General b) Detalle de la 
estructura de Boixols.
CAPÍTULO 5. CONJUNTO DE PLIEGUES NE-SW EN EL 
SECTOR CENTRO-ORIENTAL DE LA UNIDAD SURPIRENAICA 
CENTRAL
5.1 Introducción. La observación de los pliegues oblicuos
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país del Ebro. Por último, abordaremos 
de manera preliminar la interpretación 
de su génesis, que será desarrollada más 
adelante (capítulo 9).  
Los primeros indicios de la existen-
cia de estos pliegues oblicuos se deben 
a Enric Viçens, que en un vuelo comer-
cial que pasaba por encima de la zona de 
Sant Corneli-Abella tomó unas fotos aé-
reas muy sugerentes de la existencia de 
estas estructuras de traza axial NE-SW 
(fig. 5.1, a y b). Tiempo después, duran-
te el proceso de revisión de los perfiles 
sísmicos existentes (de las cuales la lí-
nea sísmica T-3 es en la que se observan 
estos pliegues con mayor facilidad, fig. 
5.2), comprobamos de forma evidente 
la existencia en subsuelo de una serie 
de anticlinales y sinclinales muy suaves. 
Estos, por su proximidad geográfica a los 
observados en la fotografía tomada des-
de el avión, empiezan a dar idea de la 
existencia de una posible continuidad de 
estas estructuras, al menos al sur de la 
estructura de Boixols. 
 Posteriormente, hemos contrasta-
do esta observación en las líneas sísmicas 
adyacentes, en los modelos de superficie 
y en las diversas cartografías geológicas. 
Así se ha comprobado no solo su exis-
tencia, sino su continuidad cartográfica y 
en subsuelo durante más de 60 km. Su 
dificultad de observación se debe a que 
son estructuras muy suaves, de longi-
tud kilométrica y escasa amplitud, que 
se amortiguan rápidamente en la verti-
cal. Además, interfieren con estructuras 
que tienen otras orientaciones y gene-
ralmente mucha más amplitud (Montsec 
y Boixols), enmascarando su presencia 
(fig. 5.3). 
La dirección general de este con-
junto de pliegues se justifica en la figu-
ra 5.4 en la que se sitúan los puntos de 
charnelas anticlinales y sinclinales obser-
vados y se correlacionan. La zona está 
inmediatamente al W del domo de Isona, 
y por ella pasan las líneas T-3, TR-1, T-
22 y T-18. A partir de las diferentes car-
tografías geológicas existentes (mapa 
1:25.000 del ICC de Isona, 1:50.000 dis-
tribuidos por el ICC y 1:250.000 del ICC 
de Cataluña) y los MDT a escala 1:25.000 
y las ortoimágenes 1:5.000 se puede ob-
servar la localización y correlación de es-
tas estructuras en dirección NE-SW. 
La correlación de estas estructuras 
es únicamente posible en una dirección 
general aproximada NE-SW. 
Un ejemplo claro de la localización 
de estos pliegues y la dificultad de su ob-
servación es el anticlinal que hemos lla-
mado de Sant Romá a su paso por el flan-
co norte del cabalgamiento del Montsec. 
Este anticlinal tiene aquí más de 10 kiló-
metros de semi-longitud de onda y una 
amplitud tan pequeña que solo es apre-
ciable mediante teledetección, utilizando 
MDTs de resolución adecuada (ver fig. 
5.19). El desarrollo de esta estructura en 
el flanco norte del Montsec debe haber 
modificado ligeramente la dirección y bu-
zamiento de las capas. Pero otros factores 
tales como las geometrías sedimentarias 
con grandes clinoformas, la intensa meso 
y micro-fracturación existente, etc., son 
en este caso más que suficientes para 
enmascarar los sutiles cambios en la di-
rección de capas que hubieran marcado 
la presencia del anticlinal. 
Estos pliegues son, a grandes ras-
gos, paralelos entre sí y de orientación y 
dimensiones cartográficas similares a los 
ya conocidos de la sierra del Sis (identifi-
cados por Soto et al. (2003), el anticlinal 
de Oliana (Vergés, 1999) o las estructu-
ras en el autóctono de la cuenca del Ebro 
(anticlinales de Vilanova, Cardona, etc.). 
Datos microestructurales sobre fa-
milias de diaclasas, interpretados como 
ligeras ondulaciones en el frente del ca-
balgamiento del Montsec y atribuidos a 
altos y bajos estructurales en la rampa de 
dicho cabalgamiento (Turner y Hancock, 
1990), evidencian la presencia de esta 
serie de pliegues.
Por otro lado, la secuencia sedi-
mentaria (Mesozoico y Terciario) que de-
forman no suele ser isópaca y por tanto 
su arquitectura no es planoparalela, lo 
que induce a que los planos axiales de los 
pliegues no sean verticales. Plegar una 
serie anisópaca que tiene forma de cuña 
supone una serie de alteraciones en la 
geometría ideal de las líneas de charnela 
y líneas de inflexión y por lo tanto en la 
morfología de los correspondientes pla-
nos axiales de las estructuras. 
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Figura 5.3a.
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Figura 5.3b: Plano de posición y cartografía del conjunto de pliegues propuesto. a) Plano geológico de 
fondo, tomado de la Confederación Hidrográfica del Ebro (ver metodología, apartado 3.3. b) Plano de 
posición del conjunto de pliegues propuestos, sobre el plano de posición de las líneas sísmicas utilizadas 
en este trabajo.
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Figura 5.5: Modelo de plastilina realizado por Otto Kälin, que refleja en sección cómo la charnela de un 
pliegue en una serie anisópaca migra en profundidad hacia la zona de mayor espesor. a) Estado inicial, 
b) Estado deformado.
Figura 5.4: Situación de los puntos de charnela obtenidos de las distintas líneas sísmicas en la zona del 
sinclinal de Tremp y al W del domo de Isona. En puntos azules los sinclinales y en negro los anticlinales. 
La única posibilidad de correlacion entre éstos es en dirección NE-SW. En esta dirección son correlacio-
nables con los pliegues cartografiados tanto en el mapa 1:25.000 del ICC de Isona (nº 29-2-1) como 
con los trabajos de Cuevas (1992).
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Por las observaciones realizadas 
tanto en secciones como en superficies 
tridimensionales, se puede generalizar 
que en estos pliegues se produce una mi-
gración de la charnela hacia la zona que 
presenta incrementos de espesor (ver fi-
gura 5.5) (Ramsay y Hubert, 1987). Esta 
desviación de la vertical en los planos de 
charnela, provocada por diferencias en 
los espesores se encuentra frecuente-
mente tanto para anticlinales como para 
sinclinales, en este sector de la Unidad 
Surpirenaica Central. Un ejemplo claro 
de esta situación a escala de sísmica se 
observa en la línea T-16 (ver fig. 5.11).
Los límites hacia el NE y SW de 
estos pliegues oblicuos no están claros. 
Hacia el norte el sinclinal de Santa Fe 
supone una barrera de observación para 
estas estructuras a partir de la cual es 
muy difícil su correlación, lo cual no quie-
re decir que desaparezcan, ya que se han 
localizado afectando a los conglomerados 
de Collegats (en la Pobla de Segur). Es 
muy probable que la dificultad de obser-
vación se deba al incremento especta-
cular de espesor que se produce en esa 
dirección, principalmente a partir de las 
unidades del Cretácico inferior (García 
Senz, 2002). Por otro lado, hacia el SW 
los pliegues oblicuos se continúan carto-
gráficamente de manera clara pero su-
til, hasta la intersección con el sinclinal 
de Tragó de la Noguera, al que deforman 
(fig. 5.3 y 5.23). Más allá en esta direc-
ción es ya difícil apreciar si continúan o 
no.
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5.2. Metodología aplicada
 Para la descripción de este conjun-
to de pliegues se integrará información 
de perfiles sísmicos, datos de campo y 
cartografías geológicas existentes, así 
como los modelos de superficie (gestión 
3D de ortofotos, MDTs y mapas geológi-
cos en GIS, ver en el capítulo de metodo-
logía).
En el caso de los datos obtenidos 
a partir de las líneas sísmicas se utilizará 
la facies sísmica del marcador que esté 
más bajo estratigráficamente por enci-
ma de los niveles de despegue atribui-
dos a facies Keuper (reflector atribuido al 
Jurásico y siempre representado en azul 
en las figuras en las que aparezcan inter-
pretaciones de perfiles sísmicos). Esto no 
siempre será posible, por la baja calidad 
de algunas de las líneas. En estos casos, 
se describirán los parámetros correspon-
dientes sobre el marcador continuo es-
tratigráficamente más profundo dentro 
del alóctono. Con ello se pretenden ob-
viar los problemas derivados de las dife-
rencias de espesor de la columna de se-
dimentos plegada y de la amortiguación 
de la amplitud en la vertical. 
 Los datos de amplitud obtenidos a 
partir de líneas sísmicas serán expresa-
dos en tiempos dobles (TWT). La profun-
didad en tiempos a la que se toman estas 
medidas probablemente no será la mis-
ma en casi ningún caso, con lo cual, la 
transformación de las amplitudes a me-
tros de espesor resulta ser algo proble-
mático. Además, las secciones sísmicas 
utilizadas no son homogéneas en cuanto 
a los tipos de migración aplicados, mu-
chas incluso no están migradas.
 Empíricamente, a lo largo de la in-
terpretación de los perfiles sísmicos de la 
USC (ver metodología, apartado 3.4.3), 
se ha comprobado que un valor de 275 
metros para cada 100 milisegundos en 
tiempos dobles es una primera aproxi-
mación relativamente razonable. En 
cualquier caso, este problema excede el 
objetivo de este trabajo y no será desa-
rrollado aquí. 
 La amplitud aproximada a partir 
de modelos de superficie se expresará 
en metros. Exactamente igual que para 
la interpretación de perfiles sísmicos, la 
amplitud se tomará en los niveles estra-
tigráficos más bajos que sea posible.
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Figura 5.6a.
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Figura 5.6b: Situación de los puntos de charnela obtenidos de las distintas líneas sísmicas. En azul los 
puntos correspondientes a sinclinales y en negro los anticlinales. En trazo rojo las correlaciones real-
izadas a partir de puntos de charnela de la sísmica y en trazo verde los obtenidos a partir de datos de 
campo, modelos de superficie y cartografías geológicas. a) Correlación sobre plano geológico de fondo, 
tomado de la Confederación Hidrográfica del Ebro (ver metodología, apartado 3.3. b) Sobre el plano de 
posición de las líneas sísmicas utilizadas en este trabajo.
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Los pliegues identificados y carto-
grafiados que pertenecen a este conjunto 
estructural son, de W a E (ver cartografía 
propuesta fig. 5.3):
1. Sinclinal de la sierra del Gurb.
2. Sinclinal del Tossal del Pou.
3. Anticlinal de los Nerets.
4. Sinclinal de Bastús.
5. Anticlinal de Sant Romà.
6. Sinclinal de Los Plans.
7. Anticlinal de Llordà.
8.  Sinclinal de Siall.
 Por cuestiones de continuidad car-
tográfica, relevancia y sobre todo dispo-
nibilidad de datos, no se describirán to-
dos sino sólo aquellos pliegues que per-
miten una descripción más completa con 
los datos disponibles en el momento de 
la realización de este trabajo, que son los 
de Nerets, Bastús, Sant Romà y Los Plans 
(ver fig. 5.6).
5.3.1 Anticlinal de los Nerets
Este anticlinal (fig. 5.7), bastante 
evidente a partir de las fotografías aéreas 
al SW de Sant Corneli, no había sido des-
crito hasta este momento, aunque está 
parcialmente cartografiado por Cuevas 
(1992). Además de su continuidad es-
pacial de más de 25 km, este anticlinal 
destaca por la figura de interferencia casi 
perfecta que realiza al combinarse con la 
estructura de Boixols en el monte Sant 
Corneli.
Al este de Tremp se encuentra la 
zona donde mejor se aprecia en campo 
este anticlinal, como se ha comentado 
anteriormente. Aquí se puede medir esta 
estructura en materiales pertenecientes a 
la Fm. Aren y también en facies “Garum”. 
Este anticlinal se sigue desde los conglo-
merados de la Pobla en Collegats, pa-
sando por Pessonada, el alto del Sant 
Corneli, la sierra de los Nerets y llega al 
menos hasta el sur de Figols de Tremp.
 Las terminaciones NE y SW de 
este pliegue no se definen con claridad. 
Para la terminación NE, el último punto 
evidente de su existencia se encuentra 
al norte de Pessonada (ver modelos de 
superficie fig. 5.9). Sin embargo, la exis-
tencia de un sinclinal de dirección N52 en 
el Tossal del Pou, que pliega los conglo-
merados de Collegats y se sitúa justo al 
noroeste de la posible traza cartográfica 
del anticlinal de los Nerets (ver foto y fig. 
5.8), permite suponer la continuación del 
anticlinal de los Nerets casi hasta el re-
trocabalgamiento de Morreres, como pa-
reja del sinclinal del Tossal del Pou. 
La continuación hacia SW de la es-
tructura anticlinal de los Nerets se pierde 
más allá de su intersección con la línea T-
21 (ultimo punto definido). La línea T-13 
que debería cruzarse en su camino apa-
rece con poca señal en esta zona, pues 
su orientación demasiado paralela al eje 
de la estructura no ayuda a su identifica-
ción. Más al oeste entra en conflicto con 
estructuras de mayor tamaño (el Montsec 
en Tolva) y ya no es posible la identifica-
ción de este anticlinal.
A continuación se detallan algunas 
de las evidencias de la existencia de este 
anticlinal de NE a SW:
• Conglomerados de la Pobla de Segur. 
La foto de campo (fig. 5.8) pone de 
relieve el sinclinal del Tossal del Pou 
que es el par hacia el W del anticli-
nal de los Nerets. En los modelos de 
superficie del área de Pessonada (fig. 
5.9) se observan las dos estructuras 
sinclinal y anticlinal correspondientes. 
La amplitud del anticlinal es muy sua-
ve y su orientación se supone similar 
a la medida en el sinclinal adyacente, 
que tiene una dirección estimada en 
campo de N50-60.
• En la línea sísmica T-18, cdp 190. Su 
amplitud y longitud de onda no son 
medibles, dada la baja calidad de la 
señal sísmica.
• La propia geometría y cartografía del 
Sant Corneli, que como se indicará 
más adelante está condicionada por 
la interferencia de los pliegues NE-SW 
con la megaestructura de Abella (ver 
figs. 5.1 b y 5.23).
5.3 Descripción individualizada de los pliegues
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Figura 5.8: Fotografía del sinclinal del Tossal del Pou, tomada hacia el NE desde el sur del pueblo de 
Claveroll.
Figura 5.7: Localicacion de los distintos lugares utilizados en la descripción del anticlinal de los Ner-
ets.
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Figura 5.10: Vista en perspectiva desde el SW del anticlinal de los Nerets. Los contactos que tapizan 
el modelo de superficie se han tomado de la cartografía 1:50.000 del ICC y se han destacado en color 
dos capas de la Fm. Aren para evidenciar la estructura. 1.5 de exageración vertical. En azul el pantano 
de Sant Antoni para localización. 
Figura 5.9: Modelo de superficie con ortofoto 1:5000 tapizando en la que se marcan los pliegues de 
Tossal del Pou, Nerets y Bastús. Vista en perspectiva desde el SW, 1.5 de exageración vertical. Se ha 
marcado una línea de capa.
133
Figura 5.11: Línea sísmica T 16 e interpretación. En azul el reflector más bajo de la secuencia alóctona 
del sinclinorio de Tremp, atribuido al Jurásico. Se han señalado los pliegues de Bastús y los Nerets. No 
está incluida la totalidad de la línea sísmica, que continúa al N.
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• En la línea sísmica T-37, cdp 169. Su 
amplitud no es medible, dada la baja 
calidad de la señal sísmica.
• La línea sísmica T-22 muestra la es-
tructura pero no permite medir la am-
plitud al no cruzar completamente el 
anticlinal.
• En la línea sísmica T-19, cdp 98 se 
aprecia la estructura anticlinal, pero 
un fallo de cobertura impide tomar 
una medida de la amplitud. Una 
aproximación con un margen de error 
importante lo podría estimar en alre-
dedor de 200 ms.
• A partir de las cartografías geológicas 
de la zona (1:25.000 de Vilamitjana 
(290-1-1) y 1:250.000, ambos ma-
pas del ICC) se pone de manifiesto la 
existencia del anticlinal de los Nerets 
pasando a lo largo del sinclinorio de 
Tremp y afectando a los materiales de 
la Fm. Aren y Tremp y del Eoceno in-
ferior. Además, en la zona inmediata-
mente al este de Tremp este anticlinal 
está cartografiado por Cuevas (1992), 
aunque correlacionado como la ter-
minación occidental del Sant Corneli. 
En esta zona también es fácilmente 
identificable en las ortofotos, modelos 
digitales del terreno y pares estéreo 
convencionales (fig. 5.10).
 En su continuación hacia el SW la 
cartografía de esta estructura coincide 
con los siguientes tres puntos donde se 
ha localizado vía perfiles sísmicos:
• Línea sísmica T-24, cdp 92 y T-13, cdp 
135. La amplitud medida en la línea 
T-24 es de 147 ms.
• Línea sísmica T-16, cdp 234. Amplitud 
medida, 59 ms (fig. 5.11).
• Línea sísmica T-21, cdp 230. Amplitud 
medida, 112 ms.
 Como ya se ha comentado, no se 
puede continuar esta estructura en direc-
ción SW ya que, para este caso, la señal 
sísmica de las líneas involucradas en su 
posible continuación es relativamente po-
bre y además se orientan muy paralelas 
con respecto a su traza, lo que dificulta 
su identificación.
5.3.2. Sinclinal de Bastús
Ya conocido y cartografiado en 
el área de Bastús - Barranc de la Costa 
Gran (mapa geológico 1:25.000 de 
ISONA [290-2-1] del ICC), el sinclinal de 
Bastús es también una estructura con-
tinua NE-SW a lo largo de al menos 38 
kilómetros. Se desarrolla como tal des-
de el NE del Sant Corneli, en donde se 
aprecia todavía en la línea T-18 y en los 
modelos de superficie realizados justo al 
NE de Pessonada. Atraviesa la estructura 
de Boixols al oeste de Abella y continúa 
a través del sinclinorio de Tremp, dejan-
do claras evidencias de su paso, has-
ta el flanco norte del Montsec entrando 
a la altura del pueblo de Castellnou del 
Montsec. Se tienen aquí referencias en 
las líneas sísmicas T-21 y TR-55. Tanto 
la terminación noreste como la suroeste 
de este sinclinal no son nada evidentes. 
Hacia el noreste la señal se pierde por la 
baja calidad de las líneas T-17 y T-43 y 
por la aparente pérdida de amplitud del 
pliegue en dirección N. En la terminación 
suroeste, además de no existir líneas sís-
micas que crucen su teórico trazado, la 
prolongación de esta estructura va a pa-
rar a la zona del diapiro de Tolva, cuya 
geometría de mucho mayor tamaño en-
mascara su existencia. En cualquier caso, 
no se puede descartar que el trazado car-
tográfico de este sinclinal pudiera conti-
nuar en ambos extremos. 
 A continuación se detallan algunas 
de las evidencias de la existencia de este 
sinclinal de NE a SW:
• El dato más al NE se observa en los 
modelos de superficie del área de 
Pessonada, donde se aprecia una 
morfología sinclinal suave en los con-
glomerados de la Pobla de Segur (fig. 
5.9).
• A continuación, en la línea sísmica T-
18, cdp 165. Su amplitud no es me-
dible dada la baja calidad de la señal 
sísmica.
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Figura 5.12: Localización de los distintos lugares utilizados en la descripción del sinclinal de Bastús.
Figura 5.13: Vista en perspectiva desde el NE del sinclinal de Bastús. Los contactos que tapizan el 
modelo de superficie se han tomado de la cartografía 1:50.000 del ICC y se han destacado en color una 
capa de la Fm. Aren para evidenciar la estructura. 1.5 de exageración vertical. En azul el pantano de 
Sant Antoni para localización. 
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• En los modelos de superficie a través 
del San Corneli, que indican una cla-
ra interferencia con la estructura de 
Abella. El sinclinal de Bastús está car-
tografiado en el mapa 1:25.000 del 
ICC de Isona (290-2-1) y se observa 
muy bien tanto en el modelo de su-
perficie de la zona del Barranc de la 
Costa Gran como en el mapa geológi-
co 1:250.000 de Cataluña (ICC). Aquí 
tiene una longitud de onda próxima a 
los 3 kilómetros. (fig. 5.13). A partir 
de la cartografía y del MDT se observa 
claramente que su eje tiene una di-
rección NE-SW.
• Hacia el SW, los siguientes puntos 
donde se detecta el sinclinal de Bastús 
son: en la línea TR-1, en su extremo 
norte (amplitud aproximada de 43 
ms, ver fig. 5.17) y en la línea T-3, 
cdp 252 (fig. 5.14). Aquí, la falta de 
continuidad lateral de esta línea hacia 
el oeste no permite medir exactamen-
te la amplitud del sinclinal. Aun así, la 
medida aproximada sería de 75 ms.
• Continuando hacia el SW, el siguiente 
punto de correlación sería en la línea 
TR-5N en la que se observa una mor-
fología sinclinal de interferencia entre 
el sinclinorio de Tremp y el sinclinal 
de Bastús. A causa de la poca conti-
nuidad espacial de esta línea N-S no 
se ven los puntos de charnela de los 
anticlinales adyacentes y por tanto no 
es posible medir la longitud de onda 
o amplitud del sinclinal pero su co-
rrelación es clara. Aproximadamente 
el punto de charnela se situaría en el 
CDP 230. 
• La siguiente evidencia la encontramos 
en la línea T-16 sobre el CDP 258 (fig. 
5.11). Aquí la amplitud medida es de 
64 ms. 
• El siguiente punto de correlación se 
observa en las cartografías y en los 
modelos de superficie muy cerca de 
San Esteve de la Sarga.
• Por último se observa el sinclinal de 
Bastús en la línea T-21, cdp 262, con 
una amplitud de 62 ms. y también en 
la línea TR-55. Hacia el extremo W de 
esta última línea, se observa clara-
mente la tendencia de paso de anti-
clinal a sinclinal. No es posible medir 
aquí la amplitud y la posición de la 
charnela sinclinal se sitúa de manera 
tentativa un poco más al W del final 
de la línea sísmica. 
 A partir de aquí este pliegue interfie-
re con la propia estructura del Montsec y 
resulta muy difícil continuar su trayecto-
ria. Además existe poca información de 
perfiles sísmicos en la proyección de su 
posible continuación. 
5.3.3 Anticlinal de Sant Romà
Como se dijo anteriormente, los 
primeros indicios de la existencia de este 
anticlinal se deben a Enric Viçens (fig. 
5.1). Una vez localizado este anticlinal 
en el modelo de superficie y definida la 
dirección de su eje, se han encontrado 
claros indicios de su continuidad hacia el 
SW y NE que permiten cartografiar esta 
estructura de manera continua durante 
mas de 60 kilómetros. 
 El anticlinal de Sant Romà se pue-
de seguir a lo largo de una traza que atra-
viesa desde el NE el sinclinal de Santa Fe, 
pasa por el anticlinal de Abella saliendo 
a la altura del Barranc de Monteguida, 
atraviesa el sinclinorio de Tremp muy 
cerca de Llimiana, remonta la cresta del 
Montsec y después de pasar por el sin-
clinal de Ager llega al anticlinal de Millá 
a la altura del río Noguera Ribagorzana 
(fig. 5.15). Desde ahí se puede continuar 
cartográficamente hasta la estructura de 
Tragó de la Noguera. Sus límites carto-
gráficos permanecen todavía abiertos. Al 
noreste, la falta de calidad de las líneas 
sísmicas que se cruzan en su teórico ca-
mino (T-45 y T-46) hacen que sea muy 
difícil la evidencia de continuidad más 
allá de su cruce con el sinclinal de Santa 
Fe. Al Suroeste del anticlinal de Millá no 
existen líneas sísmicas que pudieran pa-
sar cerca de su trazado. 
 Según las cartografías geológicas 
regionales, no parece haber impedimen-
tos para que esta estructura continúe 
hacia los afloramientos de Keuper que al 
sur de Estopiñan cortan la continuidad 
cartográfica del sinclinal de Tragó.
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Figura 5.15: Local-
ización de los distintos 
lugares utilizados en la 
descripción del anticlinal 
de San Romá.
Figura 5.16: Vista en perspectiva desde el E de los pliegues de San Romá, Bastús y Nerets. Los contac-
tos que tapizan el modelo de superficie se han tomado de la cartografía 1:50.000 del ICC. Aren para evi-
denciar la estructura. 1.5 de exageración vertical. En azul el pantano de Sant Antoni para localización. 
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Figura 5.18: Fragmento W de la línea sísmica TR-55 e interpretación. En azul el reflector más bajo de 
la secuencia alóctona del sinclinorio de Tremp, atribuido al Jurásico. Se han señalado los pliegues de 
San Romá y Los Plans. 
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aparece prácticamente simétrico, muy 
suave; su núcleo está relleno de ma-
teriales atribuibles a la facies Keuper 
y por tanto de comportamiento dúctil. 
Afecta a toda la sucesión en la ver-
tical, desde el Jurásico hasta la Fm. 
Tremp, tiene una amplitud de 55 ms y 
una longitud de onda de algo más de 
dos kilómetros.
• El siguiente punto de charnela se iden-
tifica en la línea TR-1 a la altura del 
CDP 740 (fig. 5.17). El anticlinal aquí 
sigue perfectamente en la dirección 
NE-SW y se correlaciona con el mis-
mo anticlinal de Sant Romà en la línea 
T-3. Aquí observamos una pérdida de 
amplitud e incremento de longitud de 
onda del pliegue, a pesar de que lo 
que se observa es un corte aparente, 
muy oblicuo a la estructura. En esta 
línea sísmica se pueden correlacionar 
tanto los puntos de charnela como los 
puntos de inflexión con los sinclinales 
adyacentes (sinclinal de Bastús y sin-
clinal de Los Plans). Para este punto el 
anticlinal tiene una amplitud de 40 ms 
y una longitud de onda de 2.5 km.
A continuación se detallan algunas 
de las evidencias de la existencia de este 
anticlinal de NE a SW:
• Las cartografías geológicas y los mo-
delos de superficie avalan la presen-
cia de esta estructura cruzando el 
sinclinal de Santa Fe y el anticlinal 
de Abella. Esta interferencia de plie-
gues ondula la traza cartográfica de 
la estructura de Boixols, de tal mane-
ra que dichas estructuras resultan ser 
previas a la formación del anticlinal 
de San Romà. 
• En el Barranc de Monteguida el an-
ticlinal tiene una longitud de onda 
aproximada de casi dos kilómetros. 
Se observan, tanto en ortofoto como 
en el modelo de superficie, las estruc-
turas radiales extensionales a lo largo 
del eje anticlinal (fig. 5.1 y 5.16). 
• Hacia el SW, en la línea sísmica T-3 se 
observa un claro anticlinal con culmi-
nación cerca del CDP 248, a pesar de 
ser un corte ligeramente oblicuo a la 
perpendicular ideal del eje (fig. 5.14). 
En esta sección sísmica, el anticlinal 
Figura 5.19: Vista en perspectiva desde el SW del Montsec, en el que se observa en su flanco norte los 
pliegues de San Romá y Los Plans. 1.5 de exageración vertical.
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Figura 5.20: Localización de los distintos lugares utilizados en la descripción del sinclinal de los Plans.
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• Continuando la misma dirección de 
eje anticlinal, volvemos a encontrarlo 
en el modelo de superficie de la zona 
de Llimiana. 
• También se observa claramente en la 
línea TR-55, cdp 330, con una ampli-
tud de 123 ms (fig. 5.18). Aquí este 
patrón geométrico de pliegues in-
terfiere con la propia estructura del 
Montsec. 
• Atravesando el flanco norte de la es-
tructura del Montsec, se sigue ob-
servando este anticlinal. En el MDT y 
modelos de superficie se observa que 
tiene bastante menos amplitud y un 
importante incremento en su longi-
tud de onda. La charnela anticlinal se 
localiza cerca del paso del Terradets. 
(fig. 5.19)
• Asimismo, en la línea TR-57 en el cdp 
195 se localiza de nuevo la charnela 
anticlinal con amplitud de 49 ms.
• El siguiente punto de control sería 
en el propio anticlinal de Millá, en 
su intersección con el río Noguera 
Nibagorzana. Aquí tanto la cartogra-
fía geológica como la doble inmersión 
axial del propio anticlinal de Millá nos 
indican la presencia de esta estructu-
ra (fig.5.23).
• Por último, su traza se puede conti-
nuar hasta su interferencia con el sin-
clinal de Tragó de la Noguera, unos 
10 km al SW del anticlinal de Millá 
(fig.5.23). A partir de aquí, su posible 
continuidad estructural no se ha po-
dido comprobar, aunque tampoco es 
descartable.
5.3.4 Sinclinal de Los Plans
Hasta el momento, la única refe-
rencia a esta estructura la hemos encon-
trado en el trabajo de García Senz (2002), 
el cual lo cartografía en los materiales del 
Cretácico inferior inmediatamente al nor-
te del pueblo de Boixols. 
Según esta cartografía, este sin-
clinal tiene dirección aproximadamente 
N45 y poca continuidad lateral (apenas 1 
km). Sin embargo, existen otras eviden-
cias cartográficas y geofísicas que per-
miten correlacionar esta estructura a lo 
largo de más de 50 kilómetros, desde el 
sur del sinclinal de Santa Fe hasta Sierras 
Marginales, pasando por encima de las 
estructuras de Abella, Tremp y Montsec 
(fig. 5.20).
A continuación se detallan algunas 
de las evidencias de la existencia de este 
anticlinal de NE a SW:
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• Su posible presencia y correlación es 
dudosa en la línea T-18, al norte del 
sinclinal de Santa Fe, pero al igual que 
para el anticlinal de Sant Romá, tanto 
las cartografías geológicas como los 
modelos de superficie vuelven a ava-
lar la presencia de esta estructura cru-
zando de manera evidente el sinclinal 
de Santa Fe y el anticlinal de Abella. 
Además (fig. 5.21), en esta zona el 
sinclinal de Los Plans está parcial-
mente cartografiado por García Senz 
(2002). 
• En la cartografía y modelos de super-
ficie del sinclinal de Faidella se puede 
apreciar el paso del sinclinal como li-
geras desviaciones de la dirección de 
las capas en su prolongación hacia el 
SW desde la localidad anterior (fig. 
5.16).
• En dirección SW se vuelve a encontrar 
en la línea sísmica TR-2, cdp 397 (fig. 
5.22). La amplitud aproximada aquí 
es de 48 ms.
• Después vuelve a aparecer en la línea 
sísmica TR-3, a la altura del cdp 35. 
En este punto su amplitud es dudo-
sa, al interferir con la estructura del 
domo de Isona.
• Se continúa en la línea sísmica T-3, 
cdp 227, con una amplitud medida 
aquí de 74 ms (fig. 5.14).
• El siguiente punto se encuentra en la 
línea sísmica TR-1, en el cdp 640, con 
una amplitud de 35 ms (fig. 5.17).
• También en la línea TR-55 se puede 
observar este sinclinal, aunque con 
dificultad dada la baja calidad de la 
línea sísmica (fig. 5.18).
• A continuación el sinclinal de Los Plans 
se aprecia en los modelos de superfi-
cie a lo largo del Montsec, en la zona 
cercana al río Noguera Pallaresa (fig. 
5.19). Aquí continúa siendo el par del 
anticlinal de Sant Romá y se puede 
correlacionar hacia el SE con la línea 
TR-57. En esta línea, tanto el anticli-
nal de Sant Romá como el sinclinal de 
Los Plans se marcan de manera muy 
suave, como ligeras inflexiones en 
unos reflectores con alta impedancia 
acústica. El sinclinal se sitúa en el cdp 
295. 
• También se podría continuar en la lí-
nea TR-54, cdp 1110, con una ampli-
tud pequeña, pero en esta línea la ca-
lidad es muy baja en esta zona y ape-
nas permite discriminar el pliegue. 
• A partir de aquí, sólo la resultante 
cartográfica de la interferencia con las 
estructuras mayores de Millá y Tragó 
de la Noguera permite su continua-
ción (fig. 5.23).
Figura 5.21: Cartografía geológica de los alre-
dedores del pueblo de Boixols. Se ha señalado la 
posición del sinclinal de los Plans. Modificado de la 
fig. 2.46 de García Senz (2002).
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Figura 5.22: Línea sísmica TR-2 e interpretación. En azul el reflector mas bajo de la secuencia alóctona 
del sinclinorio de Tremp, atribuido al Jurásico. Se ha señalado el sinclinal de los Plans.
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5.3.5 Resto de pliegues identifica-
dos
No se describen los pliegues de 
Llordà ni Siall (ver fig. 5.3 y 5.6) por la 
falta de datos que permitan una corre-
lación fiable. Su bajísima amplitud en la 
zona del sinclinal de Tremp hace impo-
sible su correlación en dirección SW a lo 
largo del flanco N del Montsec. Además, 
en la teórica continuación de estos plie-
gues hacia el Montsec existen una serie 
de fallas extensionales que interfieren 
con la señal. 
Por otro lado, resulta probable que 
estos pliegues menores continúen hacia 
el SW de alguna manera, ya que existen 
morfologías coherentes tanto en la línea 
sísmica TR-54 como en la morfología car-
tográfica de la estructura de Tragó de la 
Noguera (fig.5.23).
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Los pliegues oblicuos descritos son 
continuos cartográficamente en gran par-
te del sector centro-oriental de la Unidad 
Surpirenaica Central. Mayoritariamente 
son simétricos en sección, sin vergencia 
definida, con charnelas y flancos curvos 
y con alta relación longitud de onda/am-
plitud (fig. 5.14). Según Análisis Visual 
de Fourier son de tipología 1D (Ramsay 
y Huber, 1987) y los ángulos interflancos 
son bajos.
 A partir de los perfiles sísmicos, 
las direcciones axiales de los pliegues en 
conjunto, tomadas a la altura del reflec-
tor más bajo por encima de los niveles 
de despegue, varían ligeramente de E a 
W. Como tendencia general, los pliegues 
situados más hacia el Oeste van toman-
do dirección más inclinada hacia el Este. 
Así, el anticlinal de Llordá situado más 
al Este tiene una dirección media aproxi-
mada de N40ºE; el sinclinal de Los Plans 
tiene una dirección media aproximada de 
N47ºE; el sinclinal de Bastús tiene una 
dirección media aproximada de N78ºE; y 
el sinclinal de la Sierra del Gurb situado 
más al Oeste tiene una dirección media 
aproximada de N69ºW (fig. 5.3 y 5.6). 
 La traza axial de estos pliegues no 
es rectilínea, sino que gira hacia el E en la 
zona de Boixols y hacia el Oeste al sur del 
Montsec, mostrando en cartografía una 
morfología típica de trazos sigmoidales 
para el conjunto, además de un carácter 
claramente escalonado (en échelon, ver 
figura 5.3).
 En general, el buzamiento de los 
planos axiales de este tren de pliegues 
es prácticamente vertical. Sólo en algu-
nas zonas se apartan ligeramente de la 
vertical, adaptándose al buzamiento ge-
neral de capas inducido por la estructura 
mayor que atraviesan. Así, en la zona del 
domo de Isona (ver figura 5.6) la inmer-
sión de los ejes de los pliegues de Bastús 
y San Romá buzan hacia el SE, condicio-
nados por el buzamiento general hacia el 
E de la estructura mayor. 
 En otras zonas, el cambio en el 
buzamiento se produce de manera pro-
gresiva en la vertical y se debe a la exis-
tencia de zonas plegadas con grandes 
diferenciales de espesor (modelizado en 
la fig. 5.5). Por ejemplo, en el flanco N 
del Montsec, la disposición sintectónica 
de los materiales correspondientes a las 
Fm. Aren, Tremp y superiores  tiene for-
ma de cuña general, adelgazándose ha-
cia el S (Garrido y Ríos, 1972; Muñoz y 
Teixell, 2000). En la línea sísmica T-16 
se observa bien este efecto geométrico 
comentado en la introducción de este ca-
pítulo (ver fig. 5.11 para el anticlinal de 
los Nerets).
 En el conjunto de pliegues NE-SW 
en la zona del sinclinorio de Tremp se ob-
serva un claro aumento en su semi-lon-
gitud de onda en dirección NW, perpendi-
cular a su traza axial. Medida en la zona 
norte (Boixols), la semi-longitud de onda 
pasa de ser de apenas algo más de 1 km 
en el anticlinal de Llordà, a más de 2 km 
en el anticlinal de  Sant Romà, a alrede-
dor de 3 km en el sinclinal de Bastús, a 
casi 6 km en el anticlinal de los Nerets, 
hasta más de 8 km en el sinclinal del 
Gurb (fig. 5.3). Es posible relacionar este 
incremento en la semi-longitud de onda 
de los pliegues oblicuos hacia el NW en 
el sinclinorio de Tremp, con el incremen-
to de espesor de la serie en este mismo 
sentido. El espesor de serie plegado, que 
está por encima de los niveles dúctiles 
de despegue correspondientes a las fa-
cies Keuper se incrementa en dirección 
NW. A partir de los sondeos Isona 1 bis 
y Monesma, en situaciones estructurales 
relativamente similares, se observa un 
incremento de más de 2000 metros en la 
potencia del conjunto de materiales por 
encima del Keuper en dirección W. Esto 
también es claramente observable a par-
tir de los perfiles sísmicos del sinclinorio 
de Tremp.
 En general la amplitud de cada una 
de estas estructuras es pequeña, como se 
ha comentado. En el sinclinorio de Tremp 
aumenta hacia el norte de manera muy 
suave.
 En cuanto a la inmersión del eje 
de estos pliegues, parece claro que se 
adaptan al buzamiento general en la 
zona donde se encuentran. Un ejemplo 
claro se puede observar en la zona de 
San Corneli, donde las inmersiones de 
los ejes tanto del anticlinal de Los Nerets 
como del sinclinal de Bastús son coheren-
tes con el buzamiento general del flanco 
5.4 Descripción del tren de pliegues
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sur de la estructura de Abella (fig. 5.1, 
5.10 y 5.13). Esto se puede continuar a 
lo largo de todo el sinclinorio de Tremp. 
 También se ha detectado en algún 
caso la existencia de pliegues menores 
generalmente con morfología anticlinal. 
Tienen la misma dirección general NE-
SW, pero apenas tienen continuidad la-
teral y aún menor amplitud que los del 
resto del sistema (las amplitudes apenas 
superan la decena de metros). 
 Hasta ahora se han encontra-
do principalmente en el flanco norte del 
Montsec y corresponden a pequeños plie-
gues disarmónicos despegados sobre las 
unidades más dúctiles de las margas del 
Montsec. 
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5.5 Edad del conjunto de pliegues
Cartográficamente, este tren de 
pliegues atraviesa tanto la estructura 
de Boixols como la del Montsec y prác-
ticamente toda la unidad de las Sierras 
Marginales. Por lo tanto son claramente 
posteriores a la génesis de las grandes 
estructuras de la USC. Teniendo en cuen-
ta que algunas de estas unidades (por 
ejemplo las Sierras Marginales) tienen 
una fuerte estructuración post-empla-
zamiento (Teixell y Muñoz, 2000; Meigs 
et al., 1996), cabe la posibilidad de que 
estas estructuras sean posteriores al em-
plazamiento de la USC.
 Todos los materiales alóctonos 
del sector centro-oriental de la Unidad 
Surpirenaica Central se ven afectados 
por este plegamiento, tanto los observa-
dos en perfiles sísmicos como los mate-
riales que afloran. Los materiales para-
autóctonos de esta parte de la USC de 
edad Eoceno superior (conglomerados de 
la Pobla de Segur; Beamud et al., 2003) 
también están afectados por estas es-
tructuras (fig. 5.8).
 No se han identificado sedimen-
tos sintectónicos con la génesis de estos 
pliegues y por tanto su atribución tem-
poral solo puede situarse en algún mo-
mento posterior al Eoceno superior, en el 
que tuvo lugar la sedimentación de los 
mencionados conglomerados de Pobla de 
Segur, y posterior a la formación de las 
estructuras de Boixols, Montsec y Sierras 
Marginales. Y son de carácter tardío con 
respecto a las estructuras de dirección E-
W de la USC.
5.6 Clasificación
El mecanismo de formación de 
estos pliegues está relacionado con el 
despegue sobre un nivel dúctil (facies 
Keuper y/o unidades salinas del Jurásico) 
con redistribución de estos materiales en 
la base. 
 Existe una migración de los mate-
riales dúctiles hacia los núcleos anticli-
nales y una depletación de estos mate-
riales en los núcleos sinclinales. Cuando 
se produce una depletación total de los 
niveles dúctiles en los núcleos sinclina-
les, se generan formas simétricas de 
charnela plana, adaptándose al material 
autóctono infrayacente (fig. 5.12 para 
el sinclinal de Bastús). Para más infor-
mación sobre la génesis teórica de es-
tos pliegues consultar las referencias de 
Mitra (2003), Harding (1973) o Harding y 
Lowell (1979).
 Estos pliegues no están nucleados 
en anisotropías verticales previas (ej. fa-
llas extensionales y/o rellenos diferen-
ciales) de la secuencia sedimentaria. Más 
aún, estos pliegues atraviesan oblicua-
mente estructuras previas de la magni-
tud del Montsec.
 Así definidos, estos pliegues se 
adaptan exactamente a la definición de 
armonic and symmetric low amplitude 
detachment folds (Mitra, 2003).
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Este tren de pliegues, al interfe-
rir con las megaestructuras de dirección 
aproximada E-W que existen en la USC, 
permite explicar algunos de los patrones 
cartográficos sutiles que se observan en 
las cartografías geológicas.  
 El fenómeno de interferencia es 
muy llamativo en las estructuras de 
Boixols, Millá y Tragó de la Noguera (fig 
5.23). En estas tres estructuras, los con-
tactos cartográficos de algunas de las 
unidades “ondulan” a lo largo de la car-
tografía de la traza axial de la estructura 
mayor al expresar la interferencia con los 
pliegues oblicuos. Esto, en 3D, indica que 
la inmersión del eje del pliegue mayor 
también es una onda en la vertical.
 Quizá la estructura que presenta 
estos procesos de manera más eviden-
te es el sinclinal de Tragó de la Noguera, 
en las Sierras Marginales. En este sincli-
nal que presenta patrones cartográficos 
de interferencia de pliegues (Ramsay y 
Hubert, 1987) se podría cartografiar la in-
terferencia con al menos cuatro pliegues 
oblicuos (ver fig. 5.23 a), con formas 
cartográficas típicas en cesta de huevos. 
 
Por otro lado, el elemento más relevante 
a nivel geomorfológico de esta serie de in-
terferencias es el monte de Sant Corneli, 
el cual estaría definido por esta interfe-
rencia entre el anticlinal E-W de Abella 
y el anticlinal de Los Nerets y el sinclinal 
de Bastús, ambos NE-SW. Esta interfe-
rencia sería responsable de la morfología 
en superficie tan característica en forma 
de cesta de huevos del Sant Corneli y ex-
plicaría parte de las desviaciones de la 
horizontal de la inmersión del eje axial 
del anticlinal de propagación de falla de 
Boixols (ver figs. 5.23 b y c y 5.1).
Figura 5.23: a) Resultante cartográfica de la interferencia de los pliegues de Tragó de la Nogura, Sant 
Romá, Los Plans, etc (modificado de la cartografía geológica de la Confederación Hidrográfica del Ebro). 
b y c) Resultante geomorfológica de la interferencia de los pliegues de los Nerets y Bastús con el anti-
clinal de Boixols en el monte Sant Corneli. b) Representación las trazas cartográficas de estos pliegues 
y su inmersión axial, vista en planta sobre el modelo de elevaciones sombreado. c) Vista en perspectiva 
de la misma zona, vista desde el SE y 1.5 de exageración vertical.
5.7 Interferencia de pliegues
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Figura 5.23: b y c.
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5.8 Génesis del tren de pliegues oblicuos
 Como se comentó en el apartado 
5.1, este conjunto de pliegues oblicuos 
descrito en la USC es de dirección NE-
SW, paralelos al anticlinal de Oliana y a 
los que se continúan en la cuenca potá-
sica Catalana (fig. 5.24). Las dimensio-
nes en amplitud y longitud de onda de los 
pliegues oblicuos de la USC son relativa-
mente comparables a las de los pliegues 
oblicuos del Ebro, salvo las del anticlinal 
de Oliana. El marco temporal en ambos 
casos es, a grandes rasgos, tardío con 
respecto al emplazamiento de la USC. 
Por tanto, es lógico pensar que la génesis 
de ambos trenes de pliegues en la USC 
y antepaís del Ebro responda a la misma 
tipología de deformación. 
 En el capítulo 9.3, dedicado a la in-
terpretación de la deformación tardía en 
la USC, desarrollaremos en detalle la ex-
plicación sobre la génesis de estos trenes 
de pliegues. 
 Por el momento, podemos avanzar 
que su disposición escalonada y su orien-
tación NE-SW son incompatibles con la 
compresión N-S en cizalla pura invocada 
por autores previos para explicar el em-
plazamiento de la USC. Las característi-
cas aquí descritas resultan por el contra-
rio más compatibles con el régimen de 
deformación por transpresión dextral de-
ducido por nosotros para la deformación 
tardía (ver cap. 4). 
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	 Como	ya	 se	 comentó	en	el	 apar-
tado	2.5.6,	existen	dos	tipos	fundamen-
tales	 de	 modelos	 análogos	 relativos	 a	
deformación	en	régimen	traspresivo.	Por	
un	lado,	están	aquellos	que	simulan	una	
anisotropía	 de	 basamento	 sobre	 la	 cual	
se	emplaza	un multilayer que	es	defor-
mado.	 Generalmente	 en	 cizalla	 simple	
estricta,	ya	que	la	propia	anisotropía	en	
la	 base	 del	modelo	 impide	 la	 inducción	
de	 la	 componente	 en	 inversión.	 Cuan-
do	 simulan	 transpresión	 es	mediante	 la	
modelización	de	zonas	de	restraining	por	
curvatura	de	la	anisotropía	de	basamen-
to	(por	ejemplo	McClay	y	Bonora,	2000).	
Esto	 se	 realiza	 para	 la	modelización	 de	
flores positivas, pero no simula deforma-
ción	por	 transpresión	generalizada,	sino	
localizada	alrededor	de	la	anisotropía	de	
base.	
	 Por	otro	lado,	están	los	experimen-
tos	que	simulan	deformación	por	 trans-
presión	al	incluir	un	nivel	dúctil	en	el	fondo	
del	experimento,	debajo	del	multilayer	a	
deformar,	y	sin	la	presencia	de	anisotro-
pías	estructurales	previas	se	induce	acor-
tamiento	 con	mayor	 o	menor	 grado	 de	
oblicuidad,	por	ejemplo	Schreurs	(1997)	
y	Casas	et al.	(1998).	Para	estos	casos,	
los	materiales	deformados	despegan	so-
bre	los	niveles	dúctiles	y	la	deformación	
se	distribuye	homogéneamente.
	 A	la	hora	de	comparar	los	patrones	
cartográficos relacionados con deforma-
ción	transpresiva	dextral	obtenidos	en	la	
USC	 (ver	 capítulo	 4)	 con	modelos	 aná-
logos,	parece	evidente	que	 los	modelos	
experimentales	que	se	basan	en	una	ani-
sotropía	 de	 basamento	 sobre	 la	 que	 se	
fuerza	un	movimiento	en	dirección	no	son	
suficientes. De hecho, en la USC no se 
encuentran	 bandas	 de	 deformación	 que	
aparentemente	hayan	acumulado	prefe-
rencialmente	 la	 práctica	 totalidad	 de	 la	
deformación,	lo	que	indica	una	cierta	ho-
mogeneidad	en	la	distribución	de	ésta.
 Para confirmar que existe la posi-
bilidad	de	comparación	con	 los	modelos	
de	multilayer	con	nivel	de	despegue	 in-
ferior	 y	 deformación	 homogéneamente	
distribuida,	 se	 tienen	 que	 documentar	
en	 la	USC	dos	parámetros	 fundamenta-
les;	por	un	lado	la	existencia	de	niveles	
dúctiles	 de	 despegue	 en	 profundidad	 lo	
suficientemente potentes y por otro lado 
la	ausencia	de	anisotropías	estructurales	
previas	que	condicionen	directamente	la	
posición	y	geometría	del	conjunto	de	fa-
llas cartografiado.
6.1.1 Niveles dúctiles de despegue 
por debajo de la USC
	 En	el	mapa	1:250.000	del	ICC	en	
la	zona	de	la	USC	se	aprecia	una	abun-
dancia importante en superficie de ma-
teriales	dúctiles	de	las	facies	Keuper.	La	
zona	de	las	Nogueras	está	prácticamen-
te	 incluida	en	estas	 facies	y	en	algunas	
zonas es el material cartográfico predo-
minante.	Todos	los	contactos	mecánicos	
de	las	grandes	estructuras	presentan	es-
tos	materiales	en	mayor	o	menor	medi-
da	 (Montsec,	Boixols,	 rampa	del	Segre,	
etc.)	y	muy	especialmente	en	 la	unidad	
de	 Sierras	Marginales.	 En	 estas	 llega	 a	
ser	el	material	predominante	en	las	car-
tografías	geológicas.	
	 En	los	sondeos	también	se	encuen-
tra	gran	cantidad	de	estos	materiales	en	
profundidad	 por	 debajo	 de	 las	 distintas	
unidades definidas para la USC, ya sean 
del	Keuper,	sales	del	Malm	o	incluso	nive-
les	salinos	del	Terciario	(Sales	de	Cardo-
na).	
	 A	continuación	se	comentan	algu-
nos	de	los	espesores	en	sondeo	de	aque-
llos	que	atraviesan	en	vertical	las	unida-
des	 alóctonas	 de	 la	USC	 (datos	 obteni-
dos de Lanaja (1987), localización en fig. 
6.1.
CAPÍTULO 6. COMPARATIVA CON LOS MODELOS ANÁLOGOS 
(SANDBOXES) Y TEÓRICOS (ELIPSE DE DEFORMACIÓN) 
PARA LA DEFORMACIÓN TARDIA EN LA USC
6.1 Modelos análogos (sandboxes) para el conjunto de fa-
llas cartografíado
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Figura 6.1:	Localización:	Sondeos	en	el	texto,	1)	Comiols,	2)	Isona	1	bis,	3)	Boixols,	4)	San	Cornelli,	
5)	Eriña	1,	6)	Tolva,	7)	Benabarre	1,	8)	Monesma,	9)	Cajigar,	10)	Centenera	1,	11)	Centenera	2,	12)	
Tamurcia. Mapa base de la Confederación Hidrográfica del Ebro (ver metodología). En azul la posición 
de las secciones sísmicas. Secciones sísmicas ND 211 y TR 3. Cortes geológicos de Millán Garrido et al.,	
(2000) (VI, VII, VIII Y IX). Mapa de contactos y estructuras tomado de la Confederación Hidrográfica 
del	Ebro	(ver	metodología).
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	 • En	 el	 sondeo	 de	 Benabarre	 1,	
aparecen	 facies	 Keuper	 desde	 el	 metro	
981 al fin del sondeo, espesor mínimo de 
Keuper,	727.5	m.
	 • En	el	sondeo	de	Monesma,	apa-
recen	facies	Keuper	desde	el	metro	4650	
aprox. al fin del sondeo, espesor mínimo 
de	Keuper,	133	m.
	 • En	 el	 sondeo	 de	 Tolva,	 apare-
cen	 facies	Keuper	 desde	 el	metro	 2500	
aprox. al fin del sondeo, espesor mínimo 
de	Keuper,	300	m.
	 • En	el	sondeo	de	Eriña	1,	aparecen	
facies	salinas	del	Malm,	desde	el	metro	
1428	al	2100,	672	m.	de	espesor,	facies	
Keuper desde el metro 3000 aprox. al fin 
del	 sondeo,	 espesor	mínimo	de	Keuper,	
100	m.
	 • En	 el	 sondeo	 de	 San	 Cornelli,	
aparecen	 facies	 Keuper	 desde	 el	 metro	
2280	aprox.	al	metro	2782,	espesor	de	
Keuper	502	m.
	 • En	 el	 sondeo	 de	 Centenera	 1,	
aparecen 50 metros de ofitas del Keuper 
al final del sondeo, profundidad 4355 m.
	 • En	 el	 sondeo	 de	 Centenera	 2,	
aparecen	15	metros	de	facies	Keuper	al	
final del sondeo, profundidad 4240 m. 
	 En	el	sondeo	de	Tamurcia,	apare-
cen	 facies	Keuper	 desde	 el	metro	 2878	
al fin del sondeo, espesor mínimo de 
Keuper,	255	m.
	 • En	el	sondeo	de	Isona	1	bis,	apa-
recen	facies	Keuper	y	sales	de	Cardona,	
desde	el	metro	2150	al	3897,	espesor	del	
nivel	dúctil	de	1747	m.
	 • En	el	sondeo	de	Comiols,	apare-
cen	facies	Keuper	más	sales	del	Eoceno	
(Cardona?)	desde	el	metro	3522	al	3800	
aprox.,	278	m	de	nivel	dúctil.
	 • El	resto	de	sondeos	no	llega	a	al-
canzar	la	base	de	la	USC.
	 En	algunos	de	 los	cortes	geológi-
cos	 publicados	 sobre	 transversales	 N-S	
de	 la	 USC,	 y	 sin	 entrar	 en	 las	 diferen-
tes	geometrías	estructurales	propuestas,	
tanto	Cámara	y	Klimowitz	(1985),	Teixel	
y	Muñoz	(2000),	Vergés	(1999),	Vergés	y	
Muñoz	(1990),	Soto	et al.	(2003),	Beau-
mont et al.	(2000)	etc.,	por	poner	algu-
nos	ejemplos,	atribuyen	una	cierta	canti-
dad	de	estas	facies	dúctiles	a	la	base	de	
las	distintas	unidad	estructurales.	
	 Esas	 facies	 actuarían	 como	 los	
niveles	 de	 despegue	 necesarios	 para	 el	
movimiento	fácil	y	emplazamiento	de	las	
distintas	unidades.	Quizá	solo	en	los	cor-
tes	de	Millán	Garrido	et al.	 (2000)	para	
la	unidad	de	la	Sierras	Marginales	se	da	
una	idea	aproximada	de	la	continuidad	y	
espesor	de	estas	facies	por	debajo	de	la	
USC (fig. 6.2) si lo comparamos con al-
gunas	de	 las	 situaciones	observadas	en	
las	distintas	líneas	sísmicas.	
	
 En sísmica, a partir de la línea TR-
3,	calada	con	el	sondeo	de	Isona	1	bis,	se	
pueden	interpretar	casi	2000	metros	de	
materiales del Keuper (Vergés, 1999)(fig. 
6.3).	 Estas	 facies	 se	 pueden	 extrapolar	
en	un	entorno	de	20	km.	en	dirección	E-
W	y	de	casi	10	en	dirección	N-S.
 En la localidad de Tolva aflora lo 
que	se	podría	denominar	diapiro	de	Tolva.	
Se encuentran en superficie materiales 
del	Keuper	y	a	pocos	cientos	de	metros	
al	norte	está	emboquillado	el	sondeo	de	
Tolva	en	 los	materiales	 conglomeráticos	
más	altos	del	terciario.	En	este	sondeo	se	
cortan	 los	materiales	del	Keuper	a	algo	
más de 2500 metros de superficie. Una 
interpretación	 razonable	 de	 las	 líneas	
sísmicas	adyacentes	hacia	el	norte	y	que	
empiezan en el propio sondeo (ND 211 y 
ND 198) permiten un calculo aproximado 
y	 conservativo	 de	más	de	4000	metros	
de	estas	facies	en	la	vertical	de	Tolva	y	de	
espesores	medios	de	más	de	1000	me-
tros	a	una	distancia	de	más	de	18	km.	
hacia el norte (fig. 6.4).
	 La	estructura	de	San	Mamet	ya	ha	
sido	propuesta	como	un	domo	nucleado	
en	estas	facies	Keuper	por	diversos	auto-
res	(Millán	Garrido et al.,	2000;	Vergés,	
1999). Los niveles del Jurásico aflorantes 
en la parte topográficamente más alta de 
este	domo	están	a	una	cota	aproximada	
de	1300	metros	y	en	esa	transversal	N-S	
la parte más alta del flanco N del Montsec 
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está a 1600 metros de cota  y en aflora-
miento	de	materiales	del	Maatrichtiense.	
Esto	 indica	 la	magnitud	del	acúmulo	de	
materiales	 dúctiles	 del	 Keuper	 también	
en esta zona (fig. 6.2, IX).
	 Con	todo	esto,	parece	factible	jus-
tificar un nivel de despegue suficiente-
mente	potente	bajo	la	USC	que	permita	
una	distribución	 relativamente	homogé-
nea	de	la	deformación	por	encima.	
Figura 6.2:	Cortes	geológicos	de	Millán	Garrido et al.,	(2000)	(VI,	VII,	VIII	Y	IX).	En	morado	las	uni-
dades dúctiles del Keuper y en naranja las unidades dúctiles terciarias bajo la USC. Localización en fig. 
6.1.
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Figura 6.3: Línea sísmica TR 3 e interpretación. En azul el reflector más bajo de la secuencia alóctona 
del	sinclinorio	de	Tremp,	atribuido	al	Jurásico.	En	morado	las	unidades	dúctiles	del	Keuper.	Localización	
en fig. 6.1. Calada con el sondeo Isona 1 bis.
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Figura 6.4: Línea sísmica ND 211 e interpretación. En azul el reflector más bajo de la secuencia alóc-
tona	del	sinclinorio	de	Tremp,	atribuido	al	Jurásico.	En	morado	las	unidades	dúctiles	del	Keuper.	Locali-
zación en fig. 6.1. Calada con el sondeo Tolva.
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6.1.2 Inexistencia de posibles 
anisotropías estructurales ade-
cuadamente orientadas como 
para condicionar la existencia del 
patrón de bandas de deformación 
observado
	 La	otra	condición	indispensable	im-
plícita	en	los	modelos	análogos	de	defor-
mación	 transpresiva	 homogéneamente	
distribuida	es	la	inexistencia	de	anisotro-
pías	orientadas	en	la	dirección	adecuada	
y que preconfiguren la distribución de las 
fallas.
	 En	 el	 alóctono	 de	 la	 USC	 no	 hay	
descritas	 anisotropías	 estructurales	 que	
pudieran	 condicionar	 la	 existencia	 del	
conjunto estructural cartografiado.
	 Tampoco	en	el	autóctono	del	Ebro	
bajo la USC, configurado principalmente 
por	la	denominada	Fm.	Igualada.	En	las	
distintas	 líneas	 sísmicas,	 en	 facies	 sís-
micas	atribuidas	a	esta	 formación,	y	de	
acuerdo	 con	 atribuciones	 ya	 publicadas	
(ej.	Vergés,	1999),	el	autóctono	relativo	
buza	ligeramente	hacia	el	NW	pero	apenas	
está	 deformado,	 excepto	 en	 la	 zona	 de	
rampas	de	Oliana	(Burbank	et al.,	1992).	
La	formación	Igualada	representa	el	re-
llano	del	sistema	de	cabalgamientos	de	la	
USC	y	en	sísmica	no	presenta	anisotro-
pías estructurales importantes (ver figs. 
6.3,	 6.4,	 5.11,	 5.14,	 5.17,	 5.18,	 etc.).	
Su extensión hacia el norte difiere según 
los	autores,	pero	para	casi	la	totalidad	se	
encuentra	por	debajo	de	la	unidad	de	las	
Sierras	Marginales,	Montsec	y	al	menos	
parte	 del	 sinclinorio	 de	 Tremp	 (Cámara	
y	Klimowitz,	1985;	Vergés,	1999;	Teixel	
y	Muñoz,	2000;	Beaumont et al.,	2000;	
etc.).
6.1.3 Descripción de los modelos 
análogos utilizados
 De los trabajos obtenidos en la li-
teratura,	 los	que	mejor	encajan	en	este	
contexto	son	los	de	Schreurs	(1997)	y	los	
de	Casas	et al.	(1998),	con	experimentos	
relativamente	similares.	Schreurs	(1997)	
hace	una	amplia	descripción	de	la	evolu-
ción	geométrica	en	función	de	diferentes	
tasas	de	acortamiento	y	movimiento	en	
dirección.	Los	experimentos	de	Casas	et 
al.	(1998)	son	aún	más	generales	que	los	
de	Schreurs	y	permiten	menor	grado	de	
comparación.
	 Schreurs	 (1997)	 utiliza	 la	 técnica	
de	tomografía	por	rayos-X	para	obtener	
modelos análogos monitorizados en 3D. 
Para	estos	experimentos	utiliza	un	mul-
tilayer	 compuesto	 por	 arena	 de	 cuar-
zo	 seca	 y	 polvo	 de	 cristal.	 El	 material	
granular	 tiene	 un	 ángulo	 de	 fricción	 de	
30	grados	y	cumple	el	criterio	de	rotura	
de	Coulomb.	
 Debajo de estas capas sitúa una 
capa	de	polímero	viscoso	(polydimethyl-
siloxane).	 Este	 material	 viscoso	 es	 un	
buen	 análogo	 para	 simular	 tanto	 sal	 o	
material	 arcilloso	 plástico	 en	 cobertera	
como rocas de la corteza inferior. De tal 
manera	que	el	modelo	se	puede	conside-
rar	 a	dos	 escalas,	 cobertera	 o	 litosfera.	
Para	 cobertera	 representaría	un	modelo	
con	unidades	de	despegue	por	debajo	de	
capas	rígidas	y	para	litosfera	representa-
ría	un	modelo	a	escala	cortical.	Con	0.5	
cm	de	potencia	del	polímero	en	el	fondo	y	
3	cm	de	la	alternancia	de	polvo	de	cristal	
y	arena	de	cuarzo.
	 Las	dos	escalas	de	los	modelos	se	
pueden	asumir	como:
• En	material	 de	 cobertera	 repre-
sentaría	 250	 metros	 de	 material	
dúctil,	 con	 1.5	 km	 de	 cobertera	
frágil	encima.	En	este	modelo	1	cm	
sería	equivalente	a	500	m.
• A	escala	cortical	representaría	5	
km	 de	 corteza	 inferior	 dúctil	 con	
30	km	 	de	 corteza	 superior	 frágil	
encima.	Aquí	un	centímetro	serían	
10	km.
	 También	se	consideran	en	ese	tra-
bajo	las	equivalencias	en	escala	de	visco-
sidad,	densidad	y	tiempo.	Y	no	considera	
en	los	experimentos,	por	problemas	ob-
vios	de	 laboratorio,	el	gradiente	geotér-
mico,	 la	presión	 intersticial	en	poros,	 la	
compactación diferencial, etc. Dice ade-
más	que	prácticamente	no	existe	 cohe-
sión	 en	el	material	 granular	 y	 que	esto	
entra en conflicto con lo que sucede en 
las	rocas	de	la	corteza	superior.
COMPARATIVA CON MODELOS ANÁLOGOSCAPÍTULO 6
158
	 En	 el	 aparato	 que	 utiliza	 en	 los	
experimentos	 induce	 el	 acortamiento	
oblicuo	en	dos	componentes,	uno	en	di-
rección	(dextral)	y	otro	de	acortamiento	
perpendicular.	El	resultado	conjunto	sería	
de	deformación	por	transpresión	dextral.
	 Según	 Schreurs	 (1997),	 el	 polí-
mero	viscoso	tiene	dos	funciones,	distri-
buir	homogéneamente	el		movimiento	de	
cizalla	 y	 simular	 un	 plano	 de	 despegue	
horizontal.	Esto	es	lo	que	hace	que	este	
modelo	 sea	 diferente,	 ya	 que	 la	mayor	
parte	de	los	modelos	anteriores	introdu-
cen	una	discontinuidad	basal	que	fuerza	
que	se	generen	las	estructuras	en	las	in-
mediaciones	de	esta.
	 Schreurs	(1997)	realiza	tres	expe-
rimentos.	 Iguales	excepto	el	 ratio	entre	
movimiento	en	dirección	y	acortamiento.
	 Experimento	 1.	 Por	 comparación	
cartográfica es el que más se acerca a lo 
observado	en	la	USC.	Tiene	un	ratio	1/8;	
se	inducen	8	cm	de	movimiento	en	direc-
ción	y	1	en	perpendicular.
	 En	la	primera	etapa,	cuando	se	han	
inducido	ya	4	cm	de	movimiento	en	di-
rección	y	0.5	en	perpendicular,	se	forman	
dos	zonas	de	deformación	separadas	de	
tipo Riedel, dextrales y en échelon.	 Es-
tas estructuras de tipo Riedel aparecen 
en	los	primeros	momentos,	al	inicio	de	la	
deformación.	Se	sitúan	a	entre	24	y	30	
grados	 del	 límite	 del	 experimento,	 que	
se podría considerar como la PDZ. Estas 
Riedel son left stepping	y	por	tanto	ya	in-
dican	que	el	sistema	es	dextral.	Además,	
en	sección	son	verticales,	se	extienden	a	
toda la columna frágil y no se identifican 
en	el	material	dúctil.
	 En	 la	 segunda	 etapa,	 cuando	 se	
incrementa	la	deformación	a	8	cm	de	di-
rección	y	1	cm	de	acortamiento,	apare-
cen más fallas de tipo R y éstas se pro-
pagan	lateralmente	con	distintas	orienta-
ciones	 y	 buzamientos.	 Algunas	 adoptan	
una	morfología	 sigmoidal	 y	 un	 carácter	
ligeramente	 inverso	 en	 sus	 terminacio-
nes.	Además,	el	sentido	del	buzamiento	
del	plano	de	falla	cambia	a	cada	extremo	
de	la	falla	generando	formas	típicamente	
en	tijera.
 Nuevas fallas tipo R claramente 
dextrales	se	forman	a	ángulos	bajos,	de	
15 a 0 grados de la PDZ, se emplazan en 
el	área	de	solape	entre	fallas	adyacentes	
y	se	unen	a	las	ya	existentes.	Esto	lleva	a	
un	patrón	general	dominado	por	dos	zo-
nas	principales	de	 fallas	 con	morfología	
anastomosada.	 En	 sección	 estas	 fallas	
presentan	 una	 componente	 inversa	 pe-
queña	y	son	convexas	hacia	arriba.	Entre	
estas	fallas	mayores	se	desarrollan	varias	
sinestrales	con	direcciones	a	ángulos	al-
tos,	entre	65	y	70.	Estas	corresponderían	
a	estructuras	tipo	X,	acomodan	 la	com-
ponente	 rotacional	 del	 sistema,	 se	 en-
cuentran confinadas entre las dextrales 
mayores	y	también	son	indicadores	cine-
máticos	 dextrales.	 Aparecen	 las	 prime-
ras R2 o Riedel-within-Riedel structures 
en	el	sentido	de	Tchalenko	y	Ambrayses	
(1970).
	 En	una	tercera	etapa	se	incremen-
ta	aún	más	la	deformación,	a	12	cm	de	
movimiento	en	dirección	y	1.5	cm	en	per-
pendicuar.	En	este	punto	la	deformación	
oblicua	es	absorbida	por	varias	zonas	de	
falla	 con	 buzamientos	 altos,	 generando	
morfologías similares a flores positivas. 
El	 movimiento	 en	 dirección	 predomina	
sobre	 el	 movimiento	 en	 perpendicular.	
En	planta	los	saltos	de	falla	que	dominan	
son	 los	dextrales,	mientras	que	en	sec-
ción	 la	estructuras	presentan	poco	des-
plazamiento	inverso.	Las	fallas	recientes	
se	unen	en	profundidad	con	las	viejas.	Se	
incrementa	el	número	de	estructuras	tipo	
R2 y la morfología anastomosada se hace 
mucho	más	patente.
	 Las	fallas	tardías	de	tipo	X	sinestral	
solo	acomodan	una	parte	menor	del	mo-
vimiento.	 Pero	 se	 hace	notar	 que	 tanto	
las	 fallas	 sinestrales	 como	 los	 dominios	
sin	 fracturar	 presentan	 una	 ligera	 rota-
ción	horaria	a	lo	largo	de	ejes	verticales.	
	 Experimento	2.	El	ratio	disminuye;	
ratio	1/4,	se	induce	4	cm	en	dirección	y	
1	en	perpendicular.	En	 la	primera	etapa	
el	 resultado	 se	 parece	 al	 de	 la	 primera	
etapa anterior pero el ángulo de las R con 
respecto a la PDZ sería mayor, entre 28 
y	37.	En	 la	etapa	dos,	al	 incrementarse	
la	 deformación	 se	 observan	 claros	 mo-
vimientos	 en	 falla	 inversa	 en	 las	 zonas	
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Figura 6.5: Resumen de los experimentos de Schreurs (1997), en planta. Ampliado la fase 
3	del	experimento	1.
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de solape de las R. Empiezan a formarse 
fallas	con	buzamientos	de	30-50	grados,	
inversas	en	estas	zonas.	Estas	importan-
tes modificaciones de la distribución de 
fallas	no	se	observan	en	 la	USC,	con	 lo	
cual	parece	más	que	probable	que	el	mo-
delo	1	sea	el	que	mejor	se	adapte	para	
esta	comparación.
	 Experimento	3.	El	ratio	disminuye,	
ratio	1/3;	se	 inducen	3	cm	en	dirección	
y	1	en	perpendicular.	Al	contrario	que	en	
los	 experimentos	 anteriores,	 lo	 prime-
ro	que	aparece	son	 fallas	 inversas,	 casi	
subparalelas a la PDZ y con buzamientos 
de	 los	planos	de	 falla	de	34-47	grados,	
todo	ello	 incompatible	con	 lo	observado	
en	la	USC.
6.1.4 Discusión de la compara-
ción
 Tanto a nivel cartográfico como en 
cuanto	a	la	magnitud	y	forma	de	las	es-
tructuras,	el	experimento	uno	en	su	eta-
pa	tres	(Schreurs,	1997)	es	el	que	más	
se	parece	a	lo	que	se	ve	en	las	cartogra-
fías	propuestas	para	la	USC	en	cuanto	a	
deformación	 transpresiva	 dextral	 (com-
parar figura 6.5 con figs. 4.40 y 4.41). 
En	esta	etapa	del	experimento	1	se	han	
llegado	a	desarrollar	carriles	de	deforma-
ción de tipo R, anastomosados, y alta-
mente	complejos	en	los	que	predominan	
los	movimientos	en	dirección	sobre	los	in-
versos.	También	ha	desarrollado	bandas	
de deformación de tipo R2 de morfología 
compleja	 y	 con	 similares	 características	
a	las	anteriores	pero	con	saltos	menores.	
Se	encuentran	de	manera	abundante	es-
tructuras	tipo	X	que	acomodan	el	movi-
miento	rotacional	del	sistema,	etc.	Todo	
ello también ha sido cartografiado en la 
USC.
	 Si,	como	concluye	Schreur	(1997),	
el	estilo	inicial	del	patrón	de	fallas	depen-
de	 claramente	 del	 ratio	 aplicado	 entre	
acortamiento	y	cizalla,	se	puede	aproxi-
mar que el patrón cartográfico de fallas 
cartografiadas en la USC responde a de-
formación	 por	 transpresión	 dextral,	 con	
una	 	 relación	acortamiento-dirección	de	
1/8.	
	 Con	esto	únicamente	pretendemos	
decir	que,	en	la	USC,	el	patron	de	fallas	
cartografiado responde a deformación 
por	transpresión	dextral	pero	con	compo-
nente	principalmente	direccional,	no	que	
esta	relación	(1/8)	sea	la	exacta	para	la	
USC	en	cuanto	a	los	valores	de	las	com-
ponentes	en	dirección	y	acortamiento	de	
la	deformación.	
	 Esto	 estaría	 de	 acuerdo	 con	 los	
marcadores	de	movimiento	de	 las	 fallas	
tipo R en la USC, que siempre responden 
a	movimientos	dextrales	con	componen-
te	 inversa,	 mientras	 que	 si	 respondie-
ran	 a	 deformación	 en	 cizalla	 simple	 sin	
componente	 en	 convergencía	 tendrían	
marcadores	 cinemáticos	 transpresivos	y	
transtensivos	a	lo	largo	de	la	zona	de	de-
formación	(ver	apartado		2.5.2.1)
	 Además,	 el	 interespaciado	 entre	
las	 distintas	 bandas	 de	 deformación	 de	
tipo R observadas en la USC estaría con-
dicionado	por	el	espesor	de	la	cobertera.	
	 La	 evolución	 temporal	 de	 las	 es-
tructuras	desarrolladas	por	deformación	
traspresiva	dextral	en	la	USC	se	aproxi-
maría	a	la	evolución	de	las	distintas	eta-
pas	del	experimento	1.
	 Todo	 ello	 indicaría	 que,	 a	 pesar	
de	tener	anisotropías	como	el	Montsec	o	
Boixols	en	los	materiales	de	cobertera	en	
la	USC,	no	han	actuado	como	elementos	
estructurales	 importantes	 que	 condicio-
nen	 la	 existencia,	 geometría	 y	 compor-
tamiento	 general	 de	 este	 patrón	 de	 fa-
llas,	ya	que	el	responsable	de	esto	es	la	
propia	estratigrafía	mecánica,	dentro	de	
un	 marco	 general	 deformado	 mediante	
transpresión.	
	 Esto	supone	que	en	la	USC	se	pue-
de	calcular	la	elipse	de	deformación	para	
esta	deformación	dextral	sin	que	las	es-
tructuras	 a	partir	 de	 las	 cuales	 se	 va	 a	
construir	estén	condicionadas	por	aniso-
tropías	previas.	Aun	así	es	muy	razonable	
suponer	que	las	fallas	extensionales	prin-
cipales	 del	 Cretácico	 inferior	 a	 favor	 de	
las	cuales	se	genera	por	inversión	parcial	
la	 estructura	 de	 Boixols,	 de	 orientación	
aproximada	 E-W	 (García	 Senz,	 2002),	
estén	reactivadas	en	mayor	o	menor	gra-
do por las estructuras cartografiadas y de 
salto	predominantemente	en	dirección.
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	 Por	otro	lado,	 la	deformación	dis-
tribuida	mediante	la	existencia	de	niveles	
de	despegue	descrita	en	los	experimen-
tos	de	Schreurs	(1997),	una	vez	validado	
y	comparado	con	el	comportamiento	de	
la	USC,	 implica	una	serie	de	problemas	
en	 sus	 límites.	 En	 los	 experimentos,	 el	
lado	 norte	 del	 aparato	 sobre	 el	 que	 se	
simula	la	deformación	representa	la	zona	
que	acumula	mayor	desplazamiento	dex-
tral, si se fija el lado sur, ya que el movi-
miento	es	relativo.
	 En	un	corte	general	N-S	de	la	USC	
y	pirineo	axial,	 la	zona	de	 las	Nogueras	
representa	 un	 límite	 reológico	 casi	 ver-
tical	 entre	 zonas	 que	 deben	 tener	 un	
comportamiento	diferente.	Hacia	el	norte	
de	 la	 zona	 de	 las	 Nogueras,	 en	 el	 Piri-
neo	axial,	no	hay	materiales	dúctiles	del	
Keuper	 ni	materiales	 de	 cobertera	 y	 se	
debe	 estructurar	mediante	 tectónica	 de	
basamento (fig. 6.6)
	 Para	 la	 deformación	 traspresi-
va	 dextral	 descrita	 anteriormente	 en	 la	
USC, se ha inferido una PDZ de direc-
ción	 aproximada	N85-90	 y	 situada	más	
al	 norte	 (apartado	 4.4.1.4).	 La	 unidad	
de las Nogueras no representa esta PDZ, 
ya que la orientación cartográfica de los 
afloramientos a grandes rasgos es N 110 
(fig. 6.7). Además, en los MDTs regiona-
les	de	la	USC,	zona	de	las	Nogueras	y	nú-
cleo	Axial,	(como	se	verá	más	adelante,	
figs. 7.4 y 7.5) se han identificado en la 
zona	de	las	Nogueras	los	lineamintos	es-
tructurales	de	dirección	N110	marcadas	
fuertemente	y	no	tanto	las	N	85-90.
	
	 Con	 esta	 argumentación	 solo	 se	
pretende	 exponer	 la	 posibilidad	 de	 que	
la	unidad	de	las	Nogueras	represente	un	
límite	 con	 respecto	 a	 dos	 dominios,	 en	
cuanto	 a	 deformación	 por	 transpresión	
se refiere; uno al sur representado por la 
USC,	 con	 deformación	 por	 transpresión	
dextral,	 homogéneamente	 distribuida	
por	 la	 existencia	 de	 horizontes	 dúctiles	
en	profundidad	y	otro	al	N,	en	el	cual	la	
distribución	de	 la	deformación	debe	va-
riar	de	alguna	manera.
	 El	dominio	sur	en	tres	dimensiones	
se	podría	comparar	con	los	modelos	cor-
ticales de deformación en 3D de Richard 
y	Cobbold	(1990)	y	discutidos	por	Teys-
sier y Tikoff (1998). En la fig. 6.8 se idea-
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Figura 6.7:	Cartografía	esquemática	de	la	USC,	Nogueras	y	Pirineo	Axial.	La	zona	morada	representa	
las unidades de las Noguras (modificado de Muñóz, 1992). Su orientación, N110 aprox., es perfecta-
mente compatible con el conjunto de estructuras tipo R que hemos atribuido a deformación por trans-
presión	dextral.
Figura 6.8: Figura modificada de Teyssier y Tikkof (1998) que representa un modelo viable de compor-
tamiento 3D para la USC.
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liza	un	esquema	que	a	grandes	rasgos	es	
aplicable	a	la	USC	si	se	escala	para	ésta	
en	lugar	de	para	toda	la	corteza.
	 Hacia	el	norte	de	las	Nogueras	este	
esquema a niveles corticales superficiales 
no	es	viable	por	no	existir	los	materiales	
de	despegue	locales	que	lo	permitirían.
6.1.5 Conclusiones obtenidas por 
la comparación con análogos
	 Existe	 una	 alta	 concentración	 de	
materiales	dúctiles	(generalmente	facies	
Keuper)	 a	 base	 de	 la	USC.	 Esta	 impor-
tante	 cantidad	 de	 material	 dúctil	 pare-
ce	haber	sido	subestimada	en	los	cortes	
geológicos	de	la	zona.	
	 Estas	 cantidades	 de	 Keuper	 en	
todo	el	 subsuelo	de	 la	USC	 indican	que	
este	 no	 es	 el	 nivel	 de	 despegue,	 como	
suela	del	sistema	o	lubricante	en	los	mo-
delos	clásicos	de	rampa-rellano,	sino	una	
unidad	alóctona	más,	que	ha	sido	estruc-
turalmente	redistribuida.	Para	conseguir	
los	 diferenciales	 de	 espesor	 que	 se	 ob-
servan,	el	Keuper	ha	de	estar	fuertemen-
te	removilizado	estructuralmente.	
	 Esto,	 que	 no	 es	 intuitivo	 en	 los	
trabajos	 sobre	 geología	 estructural	 de	
la	 zona,	 tiene	 una	 gran	 importancia	 en	
cuanto	a	estratigrafía	mecánica	y	a	desa-
rrollo	y	evolución	estructural.
  La morfología cartográfica de 
las	 fallas	 relacionadas	 con	 deformación	
transpresiva	dextral	en	la	USC	se	adapta	
a	un	patrón	de	fracturación	no	nucleada	
en	 anisotropías	 verticales	 previas	 y	 ge-
nerado	 por	 esfuerzos	 homogéneamen-
te	distribuidos	vía	nivel/es	de	despegue	
situados	 en	 la	 base	 de	 la	USC.	 El	 inte-
respaciado	de	 los	principales	carriles	de	
deformación de tipo R esta condicionado 
por	el	espesor	la	cobertera	existente	por	
encima	de	los	niveles	plásticos	y	por	tan-
to	la	deformación	tambien	está	homogé-
neamente	distribuida	en	la	USC.
	 La	relación	acortamiento/dirección	
que	mejor	 se	 ajusta	 en	 la	 comparacion	
cartográfica entre la USC y los experi-
mentos	análogos	es	de	8/1	(traspresivo,	
pero	 predominantemente	 direccional).	
Esto confirma así lo observado en cam-
po que justifica este conjunto de fallas 
como	respuesta	a	deformación	por	trans-
presión	dextral.	Además	la	comparacion	
cartográfica análogos-USC tiene la me-
jor	 coincidencia	 con	 la	 etapa	 tres,	muy	
avanzada,	del	experimento	número	1	de	
Schreurs	(1997).
	 Según	 esto,	 la	 USC	 ha	 funciona-
do	como	un	bloque	relativamente	homo-
géneo,	 	 separado	de	 	 la	 zona	Axial	 por	
la	zona	de	las	Nogueras,	que	ha	debido	
ser	una	banda	de	anisotropía	regional	en	
cuanto	 a	 deformación	 por	 transpresión	
se refiere. 
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	 En	 la	 comparación	 con	 modelos	
análogos	se	ha	evidenciado	que	para	 la	
USC,	las	fallas	generadas	en	el	contexto	
de	una	deformación	transpresiva	dextral	
tardía	 no	 están	 nucleadas	 en	 anisotro-
pías	verticales	previas,	y	responden	a	de-
formación	homogéneamente	distribuida,	
con	lo	cual	se	puede	construir	una	elipse	
de	deformación.
Para	 la	 construcción	 geométrica	 de	 la	
elipse	 de	 deformación	 horizontal	 en	 la	
USC,	las	direcciones	que	se	toman	son:
• PDZ, dirección N85-90. En 
los	 trabajos	 realizados	 en	 campo	
y	en	el	análisis	de	 la	 fracturación	
mediante ortoimágenes y MDTs se 
ha	visto	de	manera	coherente	que	
estas	estructuras	responden	a	di-
recciones	muy	similares	y	que	es-
tán	en	torno	a	N85-90	(apartados	
4.4.1.4	y	4.5.3.1).	Se	han	atribui-
do	a	estructuras	tipo	 in line	y	por	
tanto la PDZ del conjunto ha de te-
ner	esa	dirección.
• Estructuras	 tensionales	
tipo	 T,	 dirección	 N165.	 Estas	 es-
tructuras se han cartografiado 
mediante	distintas	 técnicas	en	un	
margen cartográfico de entre N165 
y	N180.	Para	este	trabajo	supone-
mos	que	las	estructuras	de	direc-
ción	N180	están	ligeramente	rota-
das	en	 sentido	horario	y	que	 son	
más	antiguas	(esto	sería	coherente	
con	lo	observado	en	la	cartografía	
mediante	teledetección,	en	las	que	
no	se	observan	grandes	lineamien-
tos	N165	y	si	N175-180,	que	al	ser	
más	 antiguos	 acumularían	mayor	
deformación	y	por	tanto	se	obser-
varían	mejor).	
• El	 resto	de	directrices	es-
tructurales	 se	 ha	 desechado	 para	
la	construcción	de	la	elipse	de	de-
formación por no ser significativas 
para	este	objetivo.	El	ángulo	inicial	
al	 que	 se	 forman	 depende	 de	 la	
cantidad	de	acortamiento	oblicuo		y	
del	espesor	de	la	columna	sobre	la	
que	se	forman	(ver	apartado	2.5).	
Además,	es	muy	probable	que	al-
gunas	de	ellas	hayan	sido	rotadas	
(p.	ej.	las	de	tipología	X).
Para	la	construcción	de	esta	elipse	
de	deformación	horizontal	se	toma	como	
dirección	del	eje	menor	la	dirección	de	las	
fábricas	extensionales	N165	y	perpendi-
cular	a	éstas	 la	dirección	del	eje	mayor	
(N75).	 Para	 discriminar	 realmente	 si	 el	
patrón cartográfico obtenido en la USC 
responde	a	deformación	por	transpresión	
o	a	deformación	en	cizalla	simple	estric-
ta	 se	 aplican	 los	métodos	matemáticos	
de	trabajo	propuestos	por	Krantz	(1995).	
De tal manera que se pueda validar la 
Figura 6.9:	 Figura	 tomada	
de	 Krantz	 (1995)	 en	 donde	
se	representa	la	terminología	
aplicada	en	su	trabajo.
6.2 Comparativa con modelos teóricos. Construcción de una 
elipse de deformación horizontal para la USC
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Figura 6.9: Nomograma de Krantz (1995). Elongación máxima horizontal en X, ángulo fi en Y y sectores 
con valores de R. En azul los valores de R para cizalla simple estricta.
comparación cartográfica realizada an-
teriormente	(apartado	6.1)	con	modelos	
análogos. Después se aproximarán los 
valores	 relativos	 de	 máxima	 y	 mínima	
elongación	horizontal	 para	 aproximar	 el	
vector	 neto	 de	 convergencia	 sobre	 una	
PDZ N90.
A	partir	de	 los	trabajos	de	Krantz	
(1995)	se	calcula	la	dirección	del	eje	de	
deformación finita máxima (ángulo deno-
minado fi por Krantz, 1995), que es el 
ángulo	que	resulta	entre	la	dirección	del	
el	eje	X	y	 la	dirección	del	eje	mayor	de	
la elipse de deformación (fig. 6.9). Este 
ángulo	correspondería	a	la	dirección	de	la	
PDZ menos la dirección del eje mayor de 
la	elipse	y	corresponde	a	entre	10	y	15	
grados, según si la PDZ se sitúa a N85 o 
N90.	Para	este	caso	se	va	a	situar	en	N90	
y por tanto el ángulo fi utilizado es de 15 
grados.	
A	partir	de	este	ángulo	y	una	serie	
de	nomogramas	se	pueden	aproximar	los	
valores	de	elongación	mínima	horizontal	
y	de	elongación	máxima	horizontal,	de-
finidos por Krantz (1995) como la mitad 
de	 la	 longitud	 del	 eje	 menor	 y	 mayor,	
respectivamente,	de	 la	elipse	horizontal	
de deformación (fig. 6.9).
El	último	parámetro	necesario	para	
la	aplicación	de	estos	nomogramas	es	el	
valor R, entendido como el ratio de con-
vergencia	a	lo	largo	de	la	zona	de	cizalla	
y	 la	 componente	 en	 dirección.	 Este	 va-
lor	no	se	ha	calculado	para	la	USC,	pero	
se	puede	aproximar	como	inferior	a	0.5	
de	manera	razonable,	ya	que	la	compa-
ración	 con	 análogos	 realizada	 anterior-
mente	 muestra	 que	 la	 componente	 en	
dirección	ha	de	ser	la	predominante.	En	
el experimento 3 de Schreurs (1997), R 
correspondería	a	1/8.
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Para el nomograma de la fig. 5 de 
Krantz (1995)(fig. 6.10), a un ángulo fi 
de 15 grados, y para valores de R inferio-
res a 0.5, la recta de ángulo fi marcada 
no llega a tocar a la curva de R igual a 0 
(cizalla	 simple	 estricta),	 o	 la	 tocaría	 en	
valores	 de	 elongación	máxima	 horizon-
tal	 excesivamente	 altos	 como	 para	 ser	
reales,	 ya	 que	 esta	 curva	 es	 asintótica	
(Krantz,	1995).
Esto	 indica	 claramente	 que	 para	
los ángulos de fi calculados y con la rela-
ción	de	acortamiento/dirección	estimada	
en	la	USC	no	es	posible	el	desarrollo	de	
deformación	en	cizalla	simple	en	sentido	
estricto,	sino	que	tiene	que	haber	algo	de	
convergencia	y	por	tanto	la	deformación	
desarrollada	es	transpresiva.	Esto	es	co-
herente	con	 lo	observado	a	partir	de	 la	
comparación	con	los	modelos	análogos.
	 A	 continuación	 se	 va	 a	 intentar	
aproximar	la	longitud	relativa	de	los	ejes	
mayores	y	menores	de	la	elipse	de	defor-
mación	horizontal.
En el nomograma de la fig. 4 de 
Krantz (1995) (fig. 6.10) los valores de 
elongación	máxima	horizontal	se	pueden	
aproximar	como	mayores	a	1.46.	El	valor	
de	la	mitad	de	la	longitud	del	eje	mayor	
de	 la	 elipse	 de	 deformación	 horizontal	
debería	ser	mayor	que	1.46.
En el nomograma de la fig. 6.10 
de Krantz para valores de fi de 15 grados 
se	puede	aproximar	una	elongación	mí-
nima	horizontal	de	entre	0.36	y	0.28.	Por	
tanto,	el	valor	de	la	mitad	de	la	longitud	
del	 eje	mayor	 de	 la	 elipse	de	deforma-
ción	horizontal	debería	estar	entre	esos	
Figura 6.10: Nomograma de Krantz (1995). Elongación mínima horizontal en X, ángulo fi en Y y secto-
res con valores de R. En azul los valores de R para cizalla simple estricta.
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Figura 6.11: Elipse de deformación horizontal deducida a partír de la fracturación frágil cartografiada 
en	la	USC.
valores.	Además,	la	relación	máxima	en-
tre	las	longitudes	de	los	ejes	de	la	elip-
se	de	deformación	es	aproximadamente	
1/4.	No	se	pretende	decir	que	ésta	sea	la	
real,	sino	que	según	estos	cálculos,	este	
sería	el	valor	máximo,	 igualmente	razo-
nables	en	este	 cálculo	 serían	 relaciones	
1/5,	 1/6,	 etc.	 La	 elipse	 de	 deformación	
horizontal se contruye gráficamente en la 
fig. 6.11.
Todo	 esto	 indicaría	 que	 el	 vector	
neto de desplazamiento sobre una PDZ 
de	dirección	N90,	relativo	únicamente	a	
la	 deformación	 por	 transpresión	 dextral	
en	 la	USC	que	 tiene	como	resultado	un	
cortejo	de	estructuras	 frágiles,	 tiene	un	
ángulo	muy	bajo	con	respecto	a	ésta.
Además, con un ratio R menor a 
0.5,	la	tipología	de	deformación	que	ge-
nera	 el	 mencionado	 cortejo	 de	 estruc-
turas	frágiles	es,	en	términos	de	Krantz	
(1995),	transpresiva	dextral	ligeramente	
convergente.
	 Por	 otro	 lado,	 como	 se	 adelanta-
ba	 en	 el	 apartado	 5.7,	 los	 pliegues	 de	
la USC, de dirección cartográfica media 
N	55	 son	 incompatibles	 con	 esta	 elipse	
de	deformación	horizontal,	ya	que	según	
Krantz	 (1995)	 en	 transpresión	 estos	 se	
alinean	en	la	dirección	del	eje	mayor	de	
la	elipse	de	deformación	horizontal,	que	
en	este	caso	es	N	75.
	 Si	 se	 intenta	 construir	 la	 elipse	
de	 	 deformación	 horizontal	 a	 partir	 de	
las	direcciones	medias	de	los	pliegues,	la	
orientación	del	eje	mayor	sería	N	55.	Per-
pendicular	a	ésta	se	situaría	el	eje	menor,	
en	dirección	N145.	Esta	es	 la	 	dirección	
cartográfica predominante de las estruc-
turas tipo R2 y no de las T y por tanto esa 
elipse	de	deformación	horizontal	sería	in-
congruente con el patrón cartográfico de 
los	pliegues	observados.	
	 La	 génesis	 de	 este	 conjunto	 de	
pliegues	 se	 describirá	 en	 detalle,	 junto	
con	una	discusión	sobre	su	marco	 tem-
poral	en	el	apartado	9.3.
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Una vez demostrado que el cortejo 
de estructuras frágiles cartografiadas en 
la USC responden a un patrón estructural 
por deformación transpresiva dextral do-
minada por cizalla simple, se procede a 
estudiar el área geográfica que está afec-
tada por dicho patrón geométrico en los 
entornos más inmediatos de la USC.
A partir del trabajo de teledetec-
ción vía método de realce visual en los 
MDTs 1:25.000 se ha comprobado que 
todo el sector oriental de la USC, parte 
de la cuenca del Ebro y parte de las Uni-
dades de las Nogueras están afectadas 
por este tipo de estructuras. Sería impor-
tante conocer que más áreas están afec-
tadas por esta deformación para poder 
avanzar en dos campos fundamentales, 
la datación de esta deformación y la gé-
nesis dentro de un contexto regional. 
Dentro de la USC no se han en-
contrado datos que permitan acotar de 
manera rigurosa estos dos parámetros 
fundamentales en cualquier proceso geo-
lógico, el dónde y el cuándo. En cuanto 
al desarrollo temporal vemos que el con-
junto de fracturas corta todas las unida-
des en la USC, por tanto es posterior al 
emplazamiento de la USC, pero no se han 
encontrado criterios que permitan discri-
minar un lapso temporal más definido. 
Se han encontrado en la USC una 
serie de estructuras, con unas orienta-
ciones determinadas, cada una de estas 
orientaciones con un comportamiento es-
tructural definido y para todas ellas la ca-
racterística de ser rectilíneas en general 
y tardías con respecto al emplazamien-
to de la USC. Estas son las característi-
cas fundamentales que van a permitir su 
identificación en otros lugares mediante 
el uso del método teledetectivo RV sobre 
MDTs regionales a diversas escalas. 
Muy características de los proce-
sos de cizalla simple aquí descritos son 
la presencia de estructuras tipo R, In line 
y X. Por el contrario para las estructuras 
tipo pliegue o cabalgamiento suele ser 
más difícil atribuir su génesis. Por ejem-
plo, los límites cartográficos de la USC 
son rampas, el que unas sean conside-
radas frontales y otras oblicuas es una 
cuestion interpretativa.
En este capítulo estudiaremos el 
marco espacial al que poder extender el 
régimen de deformación por transpresión 
dextral tardío y dominado por cizalla sim-
ple deducido para la USC. El siguiente ca-
pítulo (cap. 8) estará dedicado a  la data-
ción de la evolución de dicha deformación 
tardía. Los capítulos siguientes estarán 
dedicados a la aplicación de este mode-
lo de deformación a la interpretación de 
estructuras ya  conocidas  y previamente 
asignadas  hasta  ahora  únicamente a 
una deformación por  acortamiento N-S 
en cizalla pura.
CAPÍTULO 7. MARCO GEOGRÁFICO DE LA DEFORMACIÓN 
TRANSPRESIVA DEXTRAL DOMINADA POR CIZALLA SIMPLE
7.1. Noreste peninsular (Cataluña)
 Es la zona más próxima geográ-
ficamente y por tanto es por la que se 
comienza a cuantificar la extensión geo-
gráfica de esta fábrica estructural. Los 
lineamientos que se observen tanto por 
interpretación directa de la información 
topográfica en forma de modelo de ele-
vaciones sombreado como por teledetec-
ción utilizando el método del realce vi-
sual se contrastaran con las cartografías 
estructurales presentadas anteriormente 
para la USC y serán por tanto validadas 
o no con estos datos. Más adelante, en el 
apartado 9, dedicado al estudio del com-
portamiento general en la USC de estas 
estructuras se repasaran en detalle algu-
nas de las posibles geometrías, evolución 
temporal y posibles implicaciones de al-
gunos de estos conjuntos de estructu-
ras.
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7.1.1 MDT de Cataluña. Interpre-
tación y aplicación del método del 
RV para teledetección
 Para realizar una interpretación 
estructural a partir de los datos pura-
mente topográficos y para poder aplicar 
el método del realce visual se constru-
ye un modelo de elevaciones sombreado 
para toda la región de Cataluña. 
 La información de partida es un 
MDT en formato raster (matricial) con 
una medida de cota cada 200 metros, 
los datos en forma de MDT se obtiene de 
la pagina del Departamento de Medio-
ambiente de la Generalitat de Cataluña. 
Este modelo de elevaciones sombreado 
permitirá observar lineamientos geomor-
fológicos con un ancho mayor a 200 me-
tros, lo que elimina todas las estructuras 
menores, así como “lineamientos” debi-
dos a actividad antrópica (ej. Carreteras 
o líneas de ferrocarril). 
 El display gráfico del modelo es 
RGB: 254/173/3, la orientación del sol es 
arbitraria, acimut N0 y elevación sobre la 
horizontal de 38 grados. 
Figura 7.1: Modelo de elevaciones sombreado de Cataluña. Se han marcado las direcciones de los li-
neamientos identificados y comentados en el texto.
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Figura 7.1 a: Modelo de elevaciones sombreado de Cataluña. Se han cartografiado algunos de los prin-
cipales lineamientos observados directamente en el MDT. 
7.1.1.1 Interpretación estructural de 
los lineamientos a partir del modelo 
de elevaciones sombreado
 Al estudiar el modelo de elevacio-
nes sombreado sin ningún tipo de trata-
miento se pueden diferenciar gran parte 
de los lineamientos descritos en los tra-
bajos enfocados en la USC exclusivamen-
te (fig. 7.1). Estos lineamientos, más o 
menos continuos, en relevo o de manera 
discreta, cortan todos los materiales geo-
lógicos existentes, de todas las edades 
y también todas las estructuras preexis-
tentes en dichos materiales (fig. 7.1b). 
Con este ejercicio de interpretación no se 
pretende realizar un mapa acabado de li-
neamientos sino evidenciar la existencia 
de estos en todos los dominios estructu-
rales que abarca el MDT.
Estructuras tipo R de dirección N110
 
 Aparecen en toda la extensión 
geográfica del MDT. Al norte, en la zona 
axial se observan de manera profusa, 
cruzando desde el oeste de manera prác-
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ticamente rectilínea todo a su paso, pa-
sando por encima de las cuencas de la 
Cerdaña y Conflent, de los macizos de 
Canigou y Millas hasta llegar casi al Golfo 
de Roses. A la altura de las unidades de 
las Nogueras de dirección N 110, estos li-
neamientos parecen atravesar en su con-
tinuación hacia el E los diversos mantos 
del Pirineo oriental. También se observan 
estas orientaciones en la zona norte del 
Ebro denominada Cuenca Potásica Ca-
talana. Una de las más evidentes en la 
zona central del MDT es el lineamiento 
de Barbastro-Balaguer, que se observa 
prácticamente continua y rectilínea desde 
el límite oeste del modelo hasta la costa 
atravesando todo a su paso. En la zona 
sur de este MDT se observa otro linea-
miento muy característico que atraviesa 
parte de la zona central de la cuenca del 
Ebro y que va a salir al mediterráneo a la 
altura de la ciudad de Tarragona.
Estructuras tipo X de dirección aproxi-
mada N 65
 Son probablemente las más evi-
dentes. Cerca de la costa mediterránea 
se observan en las Cuencas del Valles, en 
Figura 7.2: Posición de la zona sobre la que se va a aplicar el metodo RV en las siguiente figuras, sobre 
el modelo de elevaciones sombreado de Cataluña. Se han marcado las direcciones de los lineamientos 
identificados y comentados en el texto.
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sentido general, desde el norte de Bar-
celona hasta la parte más al sur del mo-
delo. Se desarrollan a lo largo de gran 
parte de la cuenca potásica de Cataluña 
y tienen una gran intensidad en la zona 
de las cuencas de Cerdaña y Conflent. 
 De ahí hacia el noroeste, en el 
núcleo axial de los Pirineos también son 
fácilmente reconocibles. No parecen de 
manera clara en la zona más occidental 
de la cuenca del Ebro representada en el 
MDT.
Resto de estructuras
 Los lineamientos N160-180, co-
rrespondientes a extensión también se 
observan fácilmente en todo el modelo 
aunque con más intensidad quizá en la 
zona norte. 
 Los lineamientos más difíciles de 
observar en este modelo son los de tipo 
In line (dirección N 85-90), los de tipo X 
de orientación N 40 ligeramente diferente 
a los N 65, pero que ya fueron comenta-
das anteriormente en el capitulo de inter-
pretación del MDT de la USC. Un análisis 
más en detalle, sobre todo en la zona del 
Pirineo Axial permite su reconocimiento.
 Los lineamientos que aparecen 
claramente con dirección aproximada N 
145, sobre todo en la zona de la costa de 
la provincia de Barcelona, a priori enca-
jarían genéticamente por su carácter en 
parte dextral (consultar mapa geológico 
de Cataluña 1:250.000 editado por el 
Instituto Cartográfico de Cataluña) como 
bandas de deformación tipo R2. 
 Sin embargo la importancia de es-
tas estructuras a nivel cartográfico en los 
mapas geológicos generales (1:250.000 
de Cataluña  del ICC y 1:1.000.000 de 
España del IGME) no se corresponde con 
lo observado en campo en la USC, en 
donde estas estructuras tipo R2 tienen 
saltos y longitudes cartográficas modes-
tas en comparación. 
 Estas grandes estructuras en el no-
roeste de Cataluña por tanto no se consi-
deran en este trabajo como lineamientos 
estructurales tipo R2. 
7.1.1.2 Utilización del método del re-
alce visual en el modelo de elevacio-
nes sombreado.
 Se conocen algunas de las limita-
ciones técnicas de este método de traba-
jo, así que su utilización a partir de ahora 
se va a concretar únicamente en recono-
cer si existen o no lineamientos en una 
dirección determinada. En todos los ca-
sos los desplazamientos de las dos capas 
necesarias para generar el efecto visual 
se han minimizado todo lo posible. Ade-
más se ha elegido para las figuras solo 
una zona más en detalle del modelo de la 
fig. 7.1 (posición en fig. 7.2) y que resul-
ta significativamente representativa del 
modelo completo de Cataluña. Además, 
esta zona cubre parte del Nucleo Axial, 
toda la USC y parte del Pirineo Oriental 
así como parte importante de la cuenca 
del Ebro y algo de las cuencas costeras.
 Se aplica el método de teledetec-
ción del realce visual al modelo de ele-
vaciones sombreado de toda Cataluña, 
además se mide la dirección de los linea-
mientos que se observan y se atribuyen 
tipologías estructurales en función de su 
orientación:
 N40; dirección correspondiente a  
 lineamientos de tipo X. 
 N63; dirección correspondiente a 
 lineamientos de tipo X (fig. 7.3).
 N85; dirección correspondiente   
 a lineamientos de tipo in line (fig.  
 7.4).
 N110; dirección correspondiente a 
 lineamientos de tipo R (fig. 7.5).
 
 N140; dirección correspondiente  
 a lineamientos de tipo R2.
 
 N160; dirección correspondiente a 
 lineamientos de tipo T (fig. 7.6).
 
 N180; dirección correspondiente a 
 lineamientos tipo T, probablemen- 
 te rotadas. 
 Las directrices que se obtienen de 
la aplicación del método RV en el estu-
dio de este MDT ya están validadas con 
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los trabajos de campo efectuados para 
la realización de este proyecto de tesis 
doctoral además de los comentarios an-
teriores sobre la distribución espacial de 
lineamientos estructurales sobre la inter-
pretación del MDT de la USC (ver apar-
tado 4.5). A pesar de las limitaciones 
del método teledetectivo empleado, las 
orientaciones de los principales conjuntos 
de estructuras realizados se ajustan muy 
bien tanto a los datos de campo como a 
los obtenidos de la interpretación direc-
ta del MDT. Cabe destacar además que 
aparecen lineamientos en todo el ámbi-
to geográfico de Cataluña, independien-
temente del contexto geológico y topo-
gráfico. Incluso zonas de sedimentación 
reciente en la cuenca del Ebro presentan 
estos lineamientos estructurales cohe-
rentes con el modelo presentado. 
 Una vez más los datos apuntan a 
deformación distribuida, muy penetrati-
va, que moviliza todos los materiales de 
superficie. 
 Todo ello a pesar de que en fun-
ción de los datos de origen del MDT los li-
neamientos que se observan deben tener 
más de 200 metros de ancho cartográfi-
co, y por tanto existe un importante filtro 
de datos para las estructuras menores.
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Figura 7.3: Aplicación del metodo RV sobre la dirección N 63 y de tipología X. Posición en la fig. 7.2.
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Figura 7.4: Aplicación del metodo RV sobre la dirección N 90 de tipología in line. Posición en fig. 7.2.
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Figura 7.5: Aplicación del metodo RV sobre la dirección N 110 y de tipología R. Posición en la fig. 7.2.
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Figura 7.6: Aplicación del metodo RV sobre la dirección N 160 y de tipología T. Posición en la fig. 7.2.
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7.2. MDT del Pirineo axial y cuenca de Aquitania
 Una vez demostrado que el marco 
geográfico de este tipo de deformación es 
muy importante e involucra al menos a 
toda Cataluña, se puede razonablemente 
intentar buscar este tipo de estructuras 
del lado norte del núcleo orogénico de los 
Pirineos.
 En el capitulo dedicado al estudio 
de la deformación dextral en la USC se 
comentó que este patrón de deformación 
genéticamente se puede relacionar con 
una PDZ situada al norte de la USC y que 
se comportaría como dextral. Evidente-
mente el lugar más adecuado para ello 
es en la denominada zona o núcleo Axial 
Pirenaico. Si esta zona ha asumido cierta 
deformación en transpresión dextral tar-
día debe quedar registro geomorfológico 
de ello tanto en la zona axial como en la 
cuenca de Aquitania, ya en Francia. 
 Para evaluar cual es la extensión 
geográfica hacia el N de este patrón de 
deformación se ha realizado un modelo 
de elevaciones sombreado a escala re-
gional y que incluya todo el núcleo axial 
del orógeno Alpino en los Pirineos y gran 
parte de la cuenca de Aquitania.
 Para construir el modelo de eleva-
ciones sombreado hemos tomado los da-
tos ofrecidos gratuitamente por la SRTM 
(Shuttle Radar Topography Mission), 
DTED nivel 1, con un dato topográfico 
cada 3 arcos de segundo (90 metros). 
Estos datos están a disposición, gratui-
tamente, en la pagina web http://srtm.
usgs.gov/, perteneciente al gobierno de 
los Estados Unidos.
 Los datos descargados son expre-
sados en UTM Huso 31N, al igual que 
casi todos los mapas realizados para este 
trabajo. El display gráfico del modelo es 
RGB: 152/153/153 la orientación del sol 
es arbitraria, acimut N135 y elevación 
sobre la horizontal de 30 grados.
 Espacialmente, aunque de limites 
algo irregulares, el modelo abarca des-
de una latitud máxima de 44.5 al norte 
(al norte de la ciudad francesa de Bor-
deaux) para la zona E del modelo y hasta 
prácticamente Montpellier en el lado W, 
y hasta el Montsec (latitud 42) al sur. En 
dirección E-W representa un área que va 
desde más al W de San Sebastián en el W 
hasta el mediterráneo en el E (figs. 7.7 y 
7.8). Con este mapa no se pretende ha-
cer un análisis exhaustivo de todos los 
lineamientos estructurales existentes, ni 
siquiera una interpretación sistemática 
de los lineamientos, todo lo cual quedaría 
por motivos obvios fuera del contexto de 
este trabajo.   
 No aplicaremos el método RV a este 
mapa por los mismos motivos. Lo único 
que se pretende es reconocer y evaluar a 
priori cual es el area geográfica afectada 
por deformación en transpresión. Estos 
lineamientos geomorfológicas se con-
sideran lo suficientemente testados en 
cuanto a su génesis y comportamiento, 
con lo cual se buscaran más intenciona-
damente aquellos que son críticos y ca-
racterísticos para reconocer el patrón de 
fallas que responden a deformación por 
transpresión dextral.
 En el modelo resultante una de las 
fabricas estructurales más evidentes es 
la de dirección N110 y tipología R (figs. 
7.7, 7.9, 7.10 y 7.11). Se encuentra a lo 
largo de todo el modelo, el núcleo Axial 
Pirenaico esta completamente secciona-
do por estos lineamientos, al igual que en 
otros lugares, de manera rectilínea (figs. 
7.10 y 7.11). Algunos de estos linea-
mientos que muestran un carácter más 
discreto se pueden seguir en el mencio-
nado núcleo Axial por más de 100 Km. 
 Estas estructuras afectan por 
completo y de manera muy evidente a la 
cuenca de Jaca, parte NW de la cuenca 
del Ebro, a los macizos vascos, etc. (fig. 
7.11). Su distribución es muy homogé-
nea y cortan todos los dominios y estruc-
turas preexistentes. 
 Hacia el este se pueden continuar 
perfectamente muchas de ellas con las 
características mencionadas hasta lle-
gar al mediterráneo en el Golfo de Lyon 
(fig. 7.7). Hacia el norte y sobre todos 
los materiales existentes en la cuenca de 
Aquitania, incluidos los terciarios y algu-
nos materiales cuaternarios (fig. 7.9), 
este fenómeno estructural se observa de 
manera definida hasta el final del mapa 
(latitud 44.5 N).
MARCO GEOGRÁFICO, MDT DE LOS PIRINEOSCAPÍTULO 7
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 Al igual que las estructuras de tipo 
R, el resto de estructuras que se han ido 
encontrando asociadas se hallan en ma-
yor o menor medida en todos los lugares 
representados en el modelo.
 Cabe destacar de manera signifi-
cativa la poca variación, en algunos casos 
casi nula de las direcciones de estas es-
tructuras. Las estructuras tipo R se man-
tienen a N 110 desde la cuenca del Ebro 
hasta el norte de la cuenca de Aquitania, 
las de tipo in line mantienen igualmente 
su dirección en toda la zona del núcleo 
Axial (fig. 7.10), etc. 
 Sólo las estructuras de tipo X y T 
tienen cambios angulares relativamente 
significativos. Esto es relativamente lógi-
co, ya que sabemos a partir de los mo-
delos que las estructuras que se generan 
a ángulos altos de la PDZ tienden a rotar 
más que los que se sitúan a ángulos ba-
jos (ver apartado 2.5).
 Hacia el norte y noreste de este 
mapa (fig. 7.7) no se han encontrado lí-
mites evidentes de la actividad de estos 
procesos de deformación, con lo que hay 
que suponer que se encuentran más le-
jos.
Figura 7.8: Posición de las figuras 7.9, 7.10 y 7.11.
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Figura 7.11a: Modelo de elevaciones sombreado del margen W del nucleo Axial, cuenca de Jaca y ma-
cizos vascos. Posición en la figura 7.8.
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Figura 7.11b: Lineamientos interpretados sobre el modelo de elevaciones sombreado del margen W del 
nucleo Axial, cuenca de Jaca y macizos vascos. Posición en la figura 7.8.
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7.3 Discusión de lo aportado por este capítulo
 Se han cartografiado y evidencia-
do en los MDTs de Cataluña y Pirineos 
una serie de lineamientos estructurales 
que aparecen de manera profusa. Estos, 
por comparación con los datos obtenidos 
en el capítulo 4, y especialmente con el 
apartado 4.5, tienen direcciónes y com-
portamientos similares a los descritos en 
la USC y por tanto se han atribuido a ti-
pologías similares. 
 Se ha aportado un número signi-
ficativo de datos y ejemplos de distintas 
áreas que permiten evaluar la deforma-
ción por transpresión dextral expresada 
en este cortejo de estructuras con salto 
predominante en dirección como un pro-
ceso regional, de escala cortical, y por 
tanto respondiendo a la cinemática de las 
placas Europea e Ibérica. 
 No se han encontrado los lími-
tes geográficos de propagación de esta 
deformación. Queda reflejada al menos 
desde latitud 41 N (final del MDT de Ca-
taluña) hasta latitud 44.5 N (final hacia el 
N del modelo de elevaciones sombreado 
regional de los Pirineos) en dirección N-S 
y al menos desde longitud 4 E (Montaña 
Negra) hasta longitud 3 W (final del MDT 
regional de los Pirineos).
 La fracturación asociada se ha dis-
tribuido de manera relativamente homo-
génea, interesando a la corteza de las 
dos placas continentales.
 Todo ello permite deducir que para 
el conjunto Iberia-Europa existe un pa-
trón de deformación de escala cortical 
que responde claramente a una conver-
gencia oblicua. 
 Esto indica un desplazamiento re-
lativo de Iberia con respecto a Europa 
hacia el W. El desplazamiento se realiza-
ría sobre una PDZ que tendría dirección 
N85-90. Esta PDZ se encontraría o se-
ría la zona situada entre la unidad de las 
Nogueras al sur y el extremo sur de la 
cuenca de Aquitania al norte para el E de 
la Península.
 
 Las estructuras tipo R se han de-
tectado en direcciones entre N 110 y N 
135, posiblemente reflejando rotaciones 
horarias asociadas a la deformación por 
transpresión dominada por cizalla sim-
ple.
 Las estructuras sinestrales tipo X 
son las que muestran rangos de direcció-
nes más amplios, entre N 5 y N 65. Esto 
lo relacionamos con la componente rota-
ciónal intrínseca a estas estructuras (ver 
apartado 2.5.2.5).
 El carácter rectilíneo y la fuerte 
expresión geomorfológica de las estruc-
turas parece indicar que su evolución 
temporal es reciente y desde luego la úl-
tima importante en el registro geológico. 
Esto permite contemplar la posibilidad de 
estudiar el registro neotectónico y sis-
motectónico en terminos de transpresión 
dextral dominada por cizalla simple.
 
 Además este patrón definido de 
fracturación, que se resuelve en linea-
mientos relativamente discretos sobre 
ángulos concretos y con comportamien-
to fractal, ha de ser un condicionante de 
primer orden en el desarrollo geomorfo-
lógico actual del noroeste de la península 
Ibérica y sur de Francia.
 Todo ello permite abordar un in-
tento de datación de la deformación a 
partir de la información regional (capítulo 
8). En la discusión se ampliará el estudio 
del marco geográfico de esta tipología de 
deformación al NW y centro-norte penin-
sular.
 Esto se realizará con la intención 
de poder también ampliar y precisar el 
marco temporal de desarrollo de esta 
tipología de deformación que, aunque 
con un desarrollo temporal tardío, es difi-
cil de precisar únicamente a partir de los 
datos disponibles para la USC y entorno.
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	 Una	vez	definida	en	parte	la	enor-
me	extensión	geográfica	afectada	por	es-
tructuras	 que	 responden	 a	 transpresión	
dominada	por	cizalla	simple	y	por	tanto	
el	carácter	regional	de	esta	deformación,	
se	procede	a	continuación	a	evaluar	cual	
puede	haber	sido	el	lapso	temporal	en	el	
cual	ha	funcionado	esta	tipología	de	de-
formación.	Para	esto	se	utilizarán	unica-
mente	datos	en	el	entorno	de	la	USC.
	 Como	 se	 ha	 comentado	 anterior-
mente,	ciertas	características	del	conjun-
to	de	estructuras	que	se	desarrollan	en	
este	régimen	de	deformación	indican	que	
su	al	menos	parte	de	su	desarrollo	tem-
poral	pudiera	ser	sub-actual.	Las	princi-
pales	caracteristicas	que	asi	lo	indican	son	
el	carácter	rectilíneo	y	la	fuerte	expresión	
geomorfológica	así	como	el	hecho	de	que	
cortan	 todas	 las	 estructuras	 y	dominios	
previos.	
	 Esto	permite	contemplar	la	posibi-
lidad	de	estudiar	el	registro	neotectónico	
y	 sismotectónico	 en	 términos	 de	 trans-
presión	dextral	dominada	por	cizalla	sim-
ple.	Con	esto	se	pretende	acotar	cual	es	
el	 límite	 temporal	 superior	 de	 actividad	
de	esta	tipología	de	deformación.
	 Sin	embargo,	como	se	comentará	
a	continuación,	el	límite	inferior	de	activi-
dad	de	esta	tipología	de	deformación	no	
queda	 claro	 unicamente	 a	 partir	 de	 los	
datos	relativos	a	la	USC	y	aledaños.	Por	
ello,	en	la	discusión	(capítulo	11)	se	pro-
fundizará	en	el	estudio	de	este	problema,	
con	el	fin	de	caracterizar	más	en	detalle	
la	duración	y	evolución	temporal	de	esta	
tipología	de	deformación	en	el	N	y	W	de	
la	Península.	Esta	aproximación	regional	
permitirá	 expandir	 el	 registro	 temporál	
de	actividad	de	esta	 tipología	de	defor-
mación	hasta	el	Oligoceno	inferior.
CAPÍTULO 8. MARCO TEMPORAL DE LA DEFORMACIÓN 
TRANSPRESIVA DEXTRAL DOMINADA POR CIZALLA SIMPLE 
A PARTIR DE DATOS EN EL ENTORNO DE LA USC
8.1 Edad para el límite cronológico superior, Mioceno final-
Actualidad
	 A	continuación	se	compararán	los	
datos,	 fundamentalmente	 geométricos,	
obtenidos	a	partir	de	los	campos	de	estu-
dio	de	la	sismotectónica	y	de	la	neotec-
tónica,	 con	 las	 direcciones	 y	 comporta-
mientos	de	 las	 estructuras	 tipo	genera-
das	por	la	deformación	por	transpresión	
dextral	dominada	por	cizalla	simple	en	el	
NW	de	la	península	Ibérica	y	cuenca	de	
Aquitania.	
	 Con	esta	comparación	se	pretende	
establecer	el	límite	temporal	más	alto	de	
actividad	 de	 esta	 tipología	 de	 deforma-
ción.
8.1.1. Terremotos actuales, Sis-
motectónica
	 El	centro	peninsular	presenta	una	
actividad	sísmica	baja	y	dispersa,	lo	cual	
no	 permite	 caracterizar	 dicha	 actividad	
con	 fiabilidad	 (De	 Vicente	 et al.	 2004).	
Los	márgenes	NW	y	NE	de	 la	península	
son	más	activos,	pero	tienen	una	tasa	de	
deformación	baja,	con	tiempos	de	retor-
no	 grandes	 incluso	 para	 los	 terremotos	
de	intensidad	moderada	(Cloetingh	et al.,	
2004).	Esto	indica,	según	estos	autores,	
que	la	distribución	de	la	actividad	sísmica	
instrumental	 por	 si	 sola	 probablemente	
no	representa	bien	las	características	de	
la	deformación	sísmica	en	periodos	ma-
yores	 (geológicos).	 Esto	 es	 compartido	
por	 algunos	 otros	 autores	 en	 trabajos	
que	abarcan	espacialmente	áreas	meno-
res	(Goula	et al.,	1999).
	 En	este	apartado	se	pretende	re-
lacionar	geométricamente	la	distribución	
cartográfica	de	epicentros,	en	zonas	con	
abundancia	de	éstos,	con	la	actividad	de	
ciertas	estructuras	que	en	este	trabajo	se	
han	atribuido	a	 tipologías	determinadas	
dentro	de	una	deformación	transpresiva	
dextral	para	el	norte	de	Iberia.
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	 Además	 de	 comparar	 la	 relación	
geométrica	 entre	 los	 lineamientos	 de	
epicentros	y	las	direcciones	estructurales	
principales,	también	se	va	a	comparar	su	
comportamiento	estructural	deducido	de	
los	datos	sísmicos	con	el	comportamien-
to	 deducido	 de	 los	 trabajos	 de	 campo,	
cartográficos,	bibliográficos,	etc.	
	 En	ningún		caso	se	pretende	hacer	
una	síntesis	exhaustiva	de	la	sismicidad	
reciente	 del	 NW	 de	 la	 península	 Ibéri-
ca,	sino	la	integración	de	algunos	de	los	
datos	existentes	de	terremotos	actuales	
dentro	del	modelo	estructural	que	se	está	
desarrollando	en	el	presente	trabajo.
	 Para	 hacerlo	 con	 un	 mínimo	 de	
detalle	 se	 utilizan	 dos	 trabajos	 de	 sín-
tesis	que	presentan	mapas	de	cartogra-
fías	de	epicentros	y	estudian	su	relación	
con	las	estructuras	activas	en	cada	zona.	
El	mapa	de	 localización	de	epicentos	de	
Ruiz	 et al.	 (2006)	 para	 el	 conjunto	 de	
los	Pirineos	(construido	con	datos	prove-
nientes	 del	 OMP;	 intervalo	 temporal	 de	
epicentros	representados	de	1989-2001)	
y	el	mapa	de	 síntesis	de	epicentros	del	
Pirineo	 oriental	 de	 Goula	 et al.	 (1999),	
figuras	8.1	y	8.2	respectivamente.
	 En	estas	cartografías	se	considera	
que	 existe	 la	 suficiente	 acumulación	 de	
epicentros	 como	 para	 poder	 empezar	 a	
especular	sobre	la	posible	relación	entre	
las	estructuras	propuestas	en	este	traba-
jo	 y	 sus	 comportamientos	 estructurales	
con	la	actividad	de	las	estructuras	actua-
les,	en	estos	dos	sectores	del	NW	penin-
sular.
8.1.1.1 A partir de cartografías gene-
rales de epicentros en los Pirineos
	 La	 cartografía	 de	 epicentros	 que	
se	toma	como	base	para	esta	interpreta-
ción	es	la	de	Ruiz	et al.	(2006).	En	esta	
se	puede	observar	una	serie	de	zonas	de	
acumulación	mayor	de	epicentros	que	a	
gran	 escala	 están	 alineados	 en	 dos	 di-
recciones	principales,	prácticamente	E-W	
al	sur	de	Pau		y	N	113	al	SE	de	este	li-
neamiento,	ya	en	el	denominado	núcleo	
axial	 de	 los	 Pirineos	 (fig.	 8.1).	 Ruiz	 et 
al.	 (2006)	 concluyen	 que	 existen	 toda-
vía	 pocos	 datos	 sobre	 los	 mecanismos	
focales	de	estas	zonas	de	baja	actividad	
sísmica	como	para	interpretar	el	conjun-
to,	pero	atribuyen	a	la	falla	de	Leiza	(de	
dirección	E-W),	como	continuación	de	la	
Falla	Norpirenaica	o	Zona	de	Falla	Norpi-
renaica,	 una	 acumulación	de	 epicentros	
en	profundidad.	Esto	permite	a	los	auto-
res	caracterizar	esta	estructura	como	de	
ámbito	 cortical,	 hasta	 una	 profundidad	
de	30	km,	y	buzamiento	alto	hacia	el	N.
	 Según	 el	 modelo	 geométrico	 re-
sultante	 de	 deformación	 dextral	 aquí	
propuesto	estas	directrices	deberían	co-
rresponder	a	estructuras	tipo	in line	y	R	
respectivamente,	 con	 comportamientos	
a	grandes	rasgos	transpresivos	dextrales	
en	ambos	casos	y	con	buzamientos	altos	
de	los	planos	de	falla,	interesando	a	toda	
la	corteza.
	 En	cualquier	caso	lo	que	se	observa	
en	el	mapa	general	de	Ruiz	et al.	(2006)	
es	que	las	estructuras	de	direccion	E-W	y	
N	110	son	activas	a	día	de	hoy	y	por	tan-
to	 es	 factible	 correlacionar	 su	 actividad	
actual	con	la	observada	en	campo.	
	 Si	esto	es	posible	para	las	estruc-
turas	tipo	R	e	in line,	también	lo	es	para	
el	 resto	 de	 estructuras	 asociadas	 en	 la	
elipse	de	deformación.	Además	los	datos	
que	se	expondrán	en	el	siguiente	aparta-
do	sobre	el	comportamiento	neotectónico	
de	ciertas	estructuras	permite	vincular	de	
manera	evidente	los	mecanismos	focales	
calculados	con	la	actividad	neotectónica,	
que	en	general	es	coherente	en	cuanto	a	
comportamiento	con	 las	estructuras	de-
sarrolladas	en	traspresión	dextral	y	car-
tografiadas	en	la	USC.
8.1.1.2 A partir de mecanismos foca-
les y cartografías de epicentros en el 
Pirineo Oriental
	 Hacia	el	E,	en	 la	zona	oriental	de	
los	Pirineos,	los	trabajos	de	Goula	et al.	
(1999),	aunque	no	definitivos	según	los	
autores	por	la	falta	de	numero	suficiente	
de	 datos,	 son	más	 clarificadores.	 Estos	
autores	no	pueden	definirse	con	sus	da-
tos	entre	un	régimen	compresivo	N-S	o	
uno	direccional	NW-SE,	ya	que	 les	apa-
recen	 según	 los	 mecanismos	 focales	 y	
a	grandes	 rasgos	dos	 familias	distintas.	
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La	más	abundante	corresponde	a	meca-
nismos	focales	con	el	eje	de	compresión	
de	dirección	aproximada	NW-SE	y	la	otra	
con	dirección	del	eje	SE-NW	(fig.	8.2).
	 Si	se	toman	únicamente	los	meca-
nismos	de	 la	 zona	onshore,	 en	 total	13	
de	los	18	mecanismos	focales	represen-
tados,	 podría	 explicarse	 su	 distribución	
mediante	partición	de	la	deformación	en	
un	régimen	transpresivo	dextral.	
	 Los	mecanismos	focales	con	orien-
tación	del	eje	P	en	dirección	NW-SE	es-
tarían	 relacionados	 con	 las	 estructuras	
dextrales	con	componente	inversa	tipo	R	
o	in line	y	los	de	dirección	del	eje	P	NE-
SW	estarían	relacionados	con	las	estruc-
turas	sinestrales	con	componente	normal	
tipo	X	asociadas	a	 la	 falla	 del	 Tet,	Cer-
danya	 y	Montsec,	 que	más	 adelante	 se	
propondrá	 como	 banda	 de	 deformación	
tipo	X	(apartado	9.1).	Esto	explicaría	 la	
confluencia	 en	 una	 zona	 relativamente	
pequeña	 de	 compresión	 y	 extensión	 si-
multánea	en	direcciones	distintas.
	
8.1.1.3 Comentarios a la distribución 
y comportamiento de epicentros
	 Los	lineamientos	de	epicentros	en	
los	distintos	mapas	coincide	con	la	traza	
en	superficie	de	estructuras	cartografia-
das.	En	algunas	se	confirman	los	caracte-
res	geométricos	y	 cinemáticos	observa-
dos	en	campo	y	tomados	de	las	diversas	
bibliografías.	
	 Existen	 parámetros	 provenientes	
de	 los	 cálculos	 de	 los	 comportamientos	
de	 terremotos	 actuales	 que	 a	 grandes	
Figura 8.2:	Mapa	de	epicentros	y	mecanismos	focales	calculados	de	Goula	et al.,	1999.
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Figura 8.3:	Localidades	microestructurales	1-12	en	el	E	de	los	Pirineos	y	datos	obtenidos,	tomado	de	
Goula	et al.,	1999.
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Figura 8.3 continuación:	Localidades	microestructurales	13-23	en	el	E	de	los	Pirineos	y	datos	obteni-
dos,	tomado	de	Goula	et al.,	1999.
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rasgos	se	pueden	justificar	mediante	de-
formación	por	transpresión	dextral	gene-
ralizada	para	el	NW	de	Iberia.
	 Una	deformación	transpresiva	dex-
tral	dominada	por	cizalla	simple	activa	en	
la	 actualidad	 explicaría	 la	 poca	 homo-
geneidad	del	registro	sísmico	del	NW	de	
Iberia,	al	tener	un	comportamiento	muy	
complejo,	 desarrollar	 diferentes	 tipolo-
gías	de	estructuras	sinmultaneamente	y	
con	una	fuerte	componente	de	partición	
de	la	deformación.
	 Como	 se	 comentará	 a	 continua-
ción,	el	registro	neotectónico	del	norte	de	
Iberia	coincide,	a	grandes	rasgos,	con	el	
sísmotectónico.
8.1.2 Neotectónica
	
	 Ahora	se	van	a	poner	una	serie	de	
ejemplos	de	estructuras	coherentes	con	
las	cartografiadas	en	la	USC	y	de	activi-
dad	 reciente.	De	nuevo	no	 se	 pretende	
más	que	ejemplificar	esta	situación	y	de-
cir	que	es	posible	entender	el	comporta-
miento	neotectónico	del	norte	de	 la	pe-
nínsula	dentro	del	marco	propuesto.
	
	 Goula	et al.	 (1999)	 estudian	 una	
serie	de	estructuras	en	campo,	conside-
radas	 como	 de	 actividad	 reciente	 y	 por	
tanto	dentro	del	campo	de	la	neotectóni-
ca.	El	área	de	trabajo	es	el	Pirineo	cen-
tro-oriental.	Su	objetivo	era	comparar	las	
estructuras	recientes	con	los	mecanismos	
focales	de	terremotos	para	deducir	el	ré-
gimen	de	esfuerzos	actuales	y	recientes.	
En	este	trabajo	se	exponen	los	datos	mi-
crotectonicos	de	23	 lugares,	algunos	de	
ellos	 datados	 con	 fauna	 de	 vertebrados	
y	 otros	 por	 correlación,	 el	 resultado	 se	
puede	ver	en	las	figs	8.3	y	8.3	cont.	y	su	
localización	geográfica	en	 la	 fig.	 8.4.	 El	
conjunto	de	estructuras	se	ha	desarrolla-
do	durante	el	Plio-Cuaternario	(Goula	et 
al.,	1999).
	 De	 las	 23	 localidades	 de	 trabajo	
microestructural,	16	de	ellas	 se	pueden	
explicar	 claramente	 en	 terminos	de	de-
formación	por	transpresión	dextral	sobre	
una	PDZ	de	dirección	N85-90,	con	direc-
ciones	y	comportamiento	de	fallas		simi-
lares	a	los	descritos	en	la	USC,	ver	capí-
tulo	4.
	 Se	 pueden	 atribuir	 a	 estructuras	
tipo	R	los	resultados	de	las	estaciones	2,	
3,	12,	13,	19,	20,	21	y	22.
	 Se	 pueden	 atribuir	 a	 estructuras	
tipo	X	los	resultados	de	las	estaciones	4,	
5,	6,	8	y	10.
	 Se	 pueden	 atribuir	 a	 estructuras	
tipo	in line	los	resultados	de	las	estacio-
nes	9	y	11.
	 Se	puede	atribuir	a	una	estructura	
de	tipo	T	el	resultado	de	la	estación	23.
8.2 Límite cronológico inferior
	 El	límite	cronológico	inferior	queda	
poco	detallado	unicamente	a	partir	de	los	
datos	obtenidos	en	la	USC	y	aledaños.	A	
partir	de	las	relaciones	de	cruce	entre	las	
estructuras	relacionadas	con	el	emplaza-
miento	y	deformación	interna	en	la	USC	
y	el	conjunto	de	 fallas	con	saltos	domi-
nantes	en	dirección	se	puede	establecer	
una	evolución	temporal	relativa.	
	 Así,	las	fallas	generadas	por	defor-
mación	transpresiva	dominada	por	cizalla	
simple	 cortan	 las	 estructuras	 relaciona-
das	con	el	emplazamiento	de	la	USC	(ca-
pítulo	4).
	 Este	 emplazamiento	 y	 posterior	
deformación	 interna	 está	 bastante	 bien	
ajustado,	en	cuanto	al	intervalo	temporal	
se	refiere,	en	una	serie	de	trabajos	que	
coinciden	en	situar	el	final	del	emplaza-
miento	hacia	 la	mitad	del	Oligoceno	 in-
ferior	(Meigs	et al.,	1996;	Meigs,	1997;	
Senz	y	Zamorano,	1992;	Martínez	Peña	y	
Pocoví,	1988).	
	 Según	 esos	 mismos	 autores,	 la	
deformación	 interna	 en	 la	 USC	 dura	 al	
menos	 hasta	 el	 Aquitaniense.	 En	 algún	
momento	 despues	 de	 esta	 deformación	
interna	es	cuando	ha	de	comenzar	a	fun-
cionar	la	deformación	transpresiva	domi-
nada	por	cizalla	simple.
	 Estas	dataciones,	tanto	 las	corre-
laciones	de	campo	como	los	trabajos	pa-
leomagnéticos,	están	fundamentadas	en	
bioestratigrafía	de	vertebrados	continen-
tales.
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	 Como	 se	 ha	 comentado	 en	 los	
apartados	anteriores,	tanto	las	estructu-
ras	neotectónicas	recientes	(Plio-Pleisto-
ceno)	como	la	sismicidad	actual	son	fácil-
mente	explicables	en	el	contexto	de	de-
formación	 por	 transpresión	 dextral,	 con	
lo	que	el	límite	cronológico	más	reciente	
de	esta	deformación	sería	hoy.
	 El	 intervalo	 de	 tiempo	 entre	 el	
Aquitaniense	y	el	Plio-Pleistoceno	repre-
senta	un	tiempo	absoluto	aproximado	de	
prácticamente	15	m.a.	Este	amplio	lapso	
se	cubrirá	con	datos	obtenidos	del	con-
texto	general	del	N	peninsular	en	el	ca-
pítulo	11,	permitiendo	 incluso	especular	
sobre	 la	 posible	 evolución	 temporal	 de	
las	 diferentes	 tipologías	 de	 estructuras	
asociadas	 en	 la	 elipse	 de	 deformación	
horizontal.
	 Por	otro	 lado,	en	adelante	se	van	
a	hacer	una	serie	de	interpretaciones	es-
tructurales	dentro	del	modelo	geométrico	
propuesto	y	con	el	marco	temporal	y	es-
pacial	observado.	Éstas	tienen	que	cum-
plir	de	manera	estricta	los	límites	tempo-
rales	aquí	propuestos.
Figura 8.4:	Posición	de	las	localidades	microestructurales,	tomado	de	Goula	et al.,	1999.
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	 A	partir	de	las	cartografías	estruc-
turales	y	de	los	conceptos	desarrollados	
para	la	USC	sobre	deformación	por	trans-
presión	dextral,	realizaremos	a	continua-
ción	una	serie	de	interpretaciones	estruc-
turales	que,	 junto	 con	una	nueva	data-
ción	por	micromamíferos	en	el	antepaís	
del	Ebro,	permitirán	desarrollar	algunas	
de	las	características	del	marco	estructu-
ral	general	en	la	USC	desde	el	Oligoceno	
inferior	hasta	la	actualidad.
	 Dividimos	 este	 capítulo	 en	 dos	
áreas	 temáticas,	 una	 referida	 a	 la	 de-
formación	 frágil	y	otra	 referida	a	 la	de-
formación	dúctil.	 En	el	 primer	 caso,	 re-
interpretamos	la	génesis	de	las	cuencas	
de Cerdaña, Conflent y Seu de Urgell 
dentro	de	una	banda	de	deformación	re-
gional	de	tipo	X	(apartado	9.1)	y	realiza-
mos la retrodeformación cartográfica de 
las	megaestructuras	de	Boixols	y	Oliana	
afectadas	 por	 la	 deformación	 transpre-
siva	dextral	dominada	por	cizalla	simple	
(apartado	 9.2).	 En	 el	 segundo	 caso	 se	
estudia	en	detalle	 la	evolución	temporal	
y significado de los pliegues oblicuos de 
la	USC	y	del	antepaís	del	Ebro	a	partir	de	
nuevas	dataciones,	correlaciones	y	carto-
grafía,	lo	que	lleva	a	reinterpretar	el	fun-
cionamiento	de	la	rampa	de	Oliana	como	
rampa	frontal	de	la	USC,	al	menos	desde	
el	 Oligoceno	 inferior	 reciente	 (apartado	
9.3).	 En	 el	 apartado	 9.4	 se	 explorarán	
las	 posibles	 implicaciones	 de	 esta	 rein-
terpretación.
CAPÍTULO 9. ImPLICACIOnes de LA defOrmACIón POr 
TrAnsPresIón dexTrAL. reInTerPreTACIón de esTrUC-
TUrAs en eL enTOrnO de LA UsC
9.1. Banda de deformación tipo x del Tet-montsec
	 A	partir	del	estudio	del	modelo	de	
elevaciones	sombreado	para	la	USC	(cap.	
3),	se	comentó	la	existencia	en	la	parte	
E	de	la	USC	de	una	acumulación	notable	
de	fallas	de	carácter	sinestral	con	orien-
tación	NE-SW	y	con	componente	exten-
sional,	contrastadas	con	datos	de	campo	
y	atribuidas	en	este	trabajo	a	tipología	X	
según	los	modelos	teóricos	de	deforma-
ción	por	cizalla	simple.	
	
	 La	 propuesta	 estructural	 que	 se	
presenta	ahora	consiste	en	la	reinterpre-
tación	de	un	conjunto	de	estructuras	tar-
días	de	dirección	NE-SW	con	componen-
te	 normal,	 que	 se	 desarrollan	 con	 pos-
terioridad	al	inicio	de	la	deformación	por	
transpresión	dextral	en	el	N	de	Iberia.	En	
la	zona	Axial	de	los	Pirineos,	estas	estruc-
turas	generan	una	serie	de	cuencas	con	
rellenos cenozoicos que permiten definir 
su	comportamiento	y	datar	su	actividad.	
	 Estas	estructuras	de	salto	relativa-
mente	modesto	y	planos	de	falla	vertica-
les	cortan	todos	los	dominios	estructura-
les	previos	y	han	de	interesar	a	la	totali-
dad	de	la	corteza,	siendo	activas	en	esta	
parte	de	la	Península	desde	al	menos	el	
Vallesiense	 hasta	 la	 actualidad.	 Según	
los	datos	que	aquí	se	presentan,	la	banda	
de	deformación	tiene	una	longitud	supe-
rior a los 200 km y un ancho cartográfico 
perpendicular	a	la	dirección	superior	a	los	
20	km.		
	
	 Para	sostener	esta	propuesta,	em-
pezamos	por	realizar	una	síntesis	de	los	
principales	datos	existentes	sobre	la	de-
nominada	falla	del	Tet	y	sobre	la	génesis	
de	una	serie	de	cuencas	relacionadas	in-
trínsecamente	con	el	 funcionamiento	de	
dicho	conjunto	de	fallas	(las	mejor	estu-
diadas son las de Conflent y Cerdanya; 
fig. 9.1). Los datos de las diversas fuen-
tes	en	la	literatura	se	van	a	comparar	con	
los datos cartográficos, teledetectivos y 
de	campo	aportados	en	este	trabajo.
	 Regionalmente,	 los	 datos	 previos	
sobre	el	funcionamiento	de	estas	estruc-
turas	 son	 contradictorios,	 ya	 que	 este	
mismo	conjunto	de	estructuras,	para	los	
mismos	 intervalos	 temporales,	 es	 inter-
pretado	 como	 sinestral	 con	 componen-
te	 normal	 para	 explicar	 la	 génesis	 de	
la cuenca de Conflent (ej. Goula et al.,	
1999, 19 (fig. 9.2) y como dextral para 
las	cuencas	de	la	Cerdaña	y	Seu	de	Urgell	
(ej.	Cabrera	et al.,	1988).	Veremos	aquí	
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que	 todas	 ellas	 responden	 más	 proba-
blemente	a	un	comportamiento	sinestral	
con	componente	normal,	y	que	por	tan-
to	encajan	en	el	modelo	de	deformación	
transpresiva	dextral	dominada	por	cizalla	
simple	que	proponemos	para	la	región	en	
este	 trabajo	 como	una	banda	de	defor-
mación	de	tipo	X.
9.1.1. datos aportados en este 
trabajo. Banda de deformación de 
tipología x del Tet-montsec
	 A	partir	de	la	aplicación	del	método	
de	RV	sobre	un	MDT	se	ha	comprobado	
la	existencia	de	abundantes	lineamientos	
con	orientaciones	entre	N	25	y	N	40	en	
la	USC,	en	 las	Nogueras	y	en	parte	del	
núcleo axial de los Pirineos (fig. 4.53). 
Asimismo,	en	el	estudio	del	MDT	regional	
del núcleo axial se han podido identificar 
lineamientos	claros	de	direcciones	N	65	
(figs. 7.3 y 7.9).
	 A	partir	de	los	trabajos	de	campo	
presentados,	 estas	 lineamientos	 se	 han	
validado	 como	 fallas	 rectilíneas	 a	 esca-
la de afloramiento, sinestrales, con clara 
componente	 extensional.	 Temporalmen-
te,	su	 funcionamiento	comienza	de	ma-
nera	posterior	a	los	lineamientos	N	110,	
lo	que	se	muestra	por	ejemplo	en	el	estu-
dio de los afloramientos del flanco norte 
del	Montsec	en	Terradets.	Se	encuentran	
distribuidos	 por	 prácticamente	 toda	 la	
zona	entre	los	pueblos	de	Abella	y	Coll	de	
Nargó y en toda la zona E del flanco N del 
Montsec	(ver	capítulo	4).
	 En	 las	 cartografías	 geológicas	
existentes	se	pueden	observar	de	mane-
ra	evidente	estructuras	que	son	atribui-
bles	 a	 este	 conjunto.	 Por	un	 lado	 tanto	
las	cartografías	1:25.000	del	ICC	que	cu-
bren	el	Montsec	desde	el	pueblo	de	Mo-
ror	hasta	Comiols	al	E	(Sant	Salvador	de	
Toló, nº 290-2-2; Llimiana, nº 290-1-2; 
Figuerola	de	Meia,	nº	328-1-1),	como	los	
mapas	50.000	de	la	serie	Magna,	tienen	
cartografiadas una serie de fallas, funda-
mentalmente	extensionales,	de	dirección	
media	aproximada	N	45	y	patrón	carto-
gráfico que recuerda un ligero anastomo-
samiento (MAGNAS nº 289 de Benabarre, 
290 de Isona y 291 de Oliana, 327 de Os 
de	Balaguer	y	328	de	Artesa	de	Segre).
	 Por	otro	 lado,	 sobre	 la	estructura	
de	Boixols	y	la	de	Santa	Fe,	algunas	de	
estas	fallas	con	 las	mismas	característi-
cas habituales ya están cartografiadas 
como	sinestrales,	mientras	que	otras	 lo	
están como extensionales (MAGNA Or-
ganyá,	nº	253).
	 Todo	ello	apunta	a	la	existencia	de	
una	banda	de	deformación	de	tipo	X,	si-
nestral	 y	 con	 componente	normal	 en	 la	
zona	E	de	 la	USC.	Esta	 tendría	orienta-
ción	general	N	65,	con	fallas	discretas	en	
direcciones	 desde	 N25	 a	 N65.	 Esta	 im-
portante	variación	en	 las	direcciones	de	
las	estructuras	que	lo	componen	se	debe	
a	 la	 componente	 rotacional	 antihoraria	
de	la	deformación	por	transpresión	aso-
ciada	a	las	estructuras	tipo	X	(ver	apar-
tado	2.5.2.5)	y	a	que,	como	se	verá	más	
adelante,	 las	estructuras	de	dirección	N	
25-40	son	 fallas	 tipo	R	de	 las	de	direc-
ción	N	65.	 Los	buzamientos	de	 los	pla-
nos	de	falla	son	prácticamente	verticales,	
con	morfología	en	planta	probablemente	
anastomosada	y	saltos	modestos.	
	 Temporalmente	 se	 desarrolla	 con	
posterioridad	al	comienzo	de	la	actividad	
de	las	estructuras	de	tipología	R,	R2	e	in 
line (ver	apartado	4.3.2.2).	
	 Espacialmente	 abarca	 al	 menos	
desde	 el	 SW	 del	 domo	 de	 Sant	 Mamet	
hasta	el	N	del	sinclinal	de	Santa	Fe	(más	
de	50	km)	y	desde	mitad	de	camino	entre	
los	ríos	Noguera	Ribagorzana	y	Noguera	
Pallaresa	hasta	el	E	de	Comiols.
	
	 La	 proyección	 hacia	 el	 NE	 en	 di-
rección	N	65	de	este	carril	de	deforma-
ción	pasa	directamente	por	 las	 cuencas	
de Seu de Urgell, Cerdanya y Conflent. 
9.1.2. Cuenca de Conflent y com-
portamiento de la falla del Tet
	 Según	 Delcaillau	 et al.	 (2004)	 la	
cuenca de Conflent se desarrolla sobre un 
conjunto	de	fallas	mayores	que	tienen	un	
fuerte reflejo en la topografía actual (fa-
llas	del	Tet,	Tech	y	de	Capcir)	y	de	direc-
ción NE-SW (fig. 9.3). El relleno de esta 
cuenca	 es	 fundamentalmente	 Plio-Cua-
ternario.	Según	este	autor	la	falla	del	Tet	
se	organiza	en	dos	sectores	principales,	
el	sur,	que	pone	en	contacto	el	macizo	de	
IMPLICACIONES; TET-MONTSECCAPÍTULO 9
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Canigou	con	los	sedimentos	neógenos	de	
la cuenca de Conflent y el norte, delimi-
tado	entre	estos	mismos	sedimentos	y	el	
macizo granítico de Millas (fig. 9.2). 
	 El	 segmento	 sur	 tiene	 una	 direc-
ción	 N	 60	 y	 buzamiento	 subvertical	 al	
norte	y	es	un	accidente	mayor,	regional,	
que	 interesa	 a	 la	 totalidad	 de	 la	 corte-
za con una longitud cartográfica superior 
a	 los	 80	 km.	 Su	movimiento	 es	 funda-
mentalmente	neógeno	(Delcaillau	et al.,	
2004).	El	segmento	norte	se	organiza	en	
una	 sucesión	 de	 segmentos	 con	 fuerte	
expresión	geomorfológica	y	con	direccio-
nes	entre	N	80	y	N	50.	
	 Este	accidente	de	más	de	30	km	de	
longitud	pone	en	contacto	los	materiales	
del	 ciclo	 Hercínico	 del	macizo	 de	 Millás	
con	 los	 sedimentos	 Mio-Plio-Cuaterna-
rios	de	las	cuencas	de	Prades,	D’Ille-sur-
Tet	 y	 del	 Rosellón.	 A	 partir	 del	 estudio	
de	los	sedimentos	Plio-Cuaternarios	y	de	
la	morfología	del	escarpe	de	falla	se	han	
propuesto	 movimientos	 verticales	 mí-
nimos	desde	el	 Plioceno	de	180	metros	
en	el	oeste	y	50	hacia	el	este	(Carozza,	
1998).	Los	desniveles	actuales	de	los	es-
carpes	de	falla	son	muy	superiores	a	esos	
valores	(Carozza	y	Baize,	2004).
	 Las	fallas	de	la	Tet	y	Tech	habrían	
funcionado	como	fallas	normales	durante	
el	 Oligoceno-Aquitaniense,	 asociadas	 a	
la extensión del Golfo de Lyon. Concre-
tamente	 el	 funcionamiento	 extensional	
empezaría	en	el	Oligoceno	Inferior	(Mau-
rel	et al.,	2002).
	 Durante	 el	 Plioceno	 inferior	 estas	
estructuras	 ya	muestran	 signos	 eviden-
tes	de	reactivación,	las	de	dirección	N	60	
son	reactivadas	en	dirección	(Philip	et al.,	
1992; Grellet et al., 1993; Goula et al.,	
1999).	En	concreto	la	reactivación	en	di-
rección	medida	a	partir	de	estrías	de	fa-
lla	y	deformación	asociada	en	materiales	
Pliocenos	en	la	estructura	del	Tet	y	falla	
de	 la	 Cerdanya	 es	 de	 carácter	 sinestral	
y con componente extensional (Goula 
et al., 1999; Delcaillau et al., 2004; fig. 
9.4).	Las	estructuras	con	orientación	E-
W	 y	 N	 110	 son	 reactivadas	 como	 dex-
trales	con	componente	 inversa	a	rasgos	
generales	(Philip	et al., 1992; Grellet et 
al., 1993; Goula et al.	1999).	El	tramo	de	
falla del Tet entre la cuenca de Conflent 
y	 la	 de	 Cerdanya	 describe	 una	 curva	 y	
se	muestra	más	discreta,	generando	una	
zona	de	restraining	(Briais	et al.,	1990	y	
Carozza,	1998).
	 Los	 ejes	 de	 compresión	 y	 exten-
sión	 calculados	 a	 partir	 de	mecanismos	
focales	 actuales	 en	 la	 zona	 interesada	
por	este	conjunto	de	estructuras	y	cuen-
cas	son	compatibles	 con	un	mecanismo	
sinestral	 con	 componente	 extensional	
figura 9.2: Bloque diagrama de la Cuenca de Conflent (en naranja) sobre la falla del Tet, sinestral con 
componente normal, modificado de Carozza y Delcaillau (2000). 
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(Goula et al., 1999) (fig. 8.6). También 
serían	 compatibles	 con	 este	 mecanis-
mo	 los	 datos	 aportados	 por	 borehole 
breakouts.	Así,	 la	orientación	del	eje	de	
máxima	 compresión	 horizontal	 calcula-
dos	mediante	esta	técnica	sería	NE-SW	a	
NNE-SSW (Jurado y Müller, 1997).
	 Carozza	y	Baize	(2004)	argumen-
tan	 en	 función	 de	 estudios	 geomorfoló-
gicos	 que	 la	 actividad	 más	 importante	
de	esta	estructura	puede	ser	anterior	al	
Plioceno y sería la que configura los prin-
cipales	escarpes	morfológicos	en	la	falla	
del	Tet.
	 A	pesar	de	la	alta	complejidad	es-
tructural	 en	 detalle	 en	 la	 evolución	 de	
la cuenca de Conflent y en el desarrollo 
de	la	falla	del	Tet	en	las	áreas	adyacen-
tes,	parece	lógico	estimar	en	función	de	
la	gran	cantidad	de	datos	existentes	en	
la	 literatura,	 que	el	 desplazamiento	ge-
neral	 de	 estas	 fallas	 durante	 al	 menos	
el	 Mioceno	 superior	 y	 Plioceno	 hasta	 la	
actualidad	 es	 sinestral	 con	 componente	
extensional.	A	esto	hay	que	sobreponer	
los	 datos	 que	 indican	 que	 también	 hay	
actividad	atribuible	a	estructuras	dextra-
les	con	componente	inversa	de	dirección	
E-W	y	N	110-120	durante	el	mismo	inter-
valo temporal (Goula et al.,	1999)	y	que	
según	el	modelo	propuesto	en	este	tra-
bajo	 corresponderían	 a	 estructuras	 tipo	
in line	y	R.	
9.1.3. Cuenca de la Cerdanya 
	 La	cuenca	de	la	Cerdanya	presen-
ta	características	complejas	en	cuanto	a	
su	 génesis	 y	 evolución.	 Esta	 cuenca	 es	
alargada	en	dirección	N	45	aproximada-
mente,	 con	 una	 longitud	 de	 35	 km	 en	
esa dirección (fig. 9.5 a). El relleno de la 
cuenca	es	Neógeno	y	Cuaternario	(Pous	
et al.,	1986)	y	se	dispone	en	su	totalidad	
sobre materiales Paleozoicos (fig. 9.5 b). 
Posee	una	morfología	romboidal	en	carto-
grafía	y	sus	límites	hacia	el	SE	son	recti-
líneos	y	abruptos,	controlados	por	fallas,	
mientras	que	los	límites	hacia	el	NW	son	
mucho	más	difusos.	 La	génesis	de	está	
cuenca	esta	relacionada	con	la	actividad	
de	la	conocida	como	falla	del	Tet.	
figura 9.4: Comportamiento sinestral de la falla del Tet en Conflent (a) y Cerdaña (b) según Goula et 
al., 1999. Los números en circulos indican localidades de estudio microestructural, en las fig.  8.3.
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figura 9.5: a)	Esquema	geológico	de	la	cuenca	de	la	Cerdaña	b)	Cortes	en	la	cuenca	c)	Esquema	es-
tratigráfico general, tomado de Cabrera et al.,	1988.
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 Estratigráficamente se distinguen 
dos	unidades	principales	en	el	relleno	de	
esta cuenca (fig. 9.5 c) (Roca y Santa-
nach 1986; Agustí y Roca, 1987; Roca, 
1996):
	 • Unidad	 neógena	 inferior,	 data-
da	como	Vallesiense	(Déperet	y	Rérolle,	
1885; Golpe Posse, 1981) mediante fau-
na	 de	mamíferos.	 Los	 espesores	 a	 par-
tir de datos de superficie y de perfiles 
geoeléctricos	son	variables,	de	400-800	
metros	(Pous	et al.,	1986).	Deposicional-
mente	desarrolló	 todo	el	 cortejo	 clásico	
de	facies	tipo	abanicos	aluviales	en	zonas	
proximales	(al	NE)	que	van	pasado	hacia	
el	SW	a	facies	de	lago	profundo.	Los	ma-
yores	 depocentros	 de	 la	 unidad	 inferior	
se	asocian	al	 footwall	de	 la	 falla	del	Tet	
(Pous	et al.,	1986).
	 • Unidad	 neógena	 superior,	 data-
da	 como	 Turoliense-Plioceno?	 (Agustí	 y	
Roca, 1987), ya que un yacimiento de 
vertebrados	indica	su	pertenencia	a	la	MN	
13	y	por	tanto	Turoliense	superior.	Tiene	
una	potencia	bastante	constante	de	250	
metros,	con	aportes	claros	del	sur	y	sis-
temas	deposicionales	típicos	de	abanicos	
aluviales	 con	 materiales	 carbonatados	
del	 Devónico,	 Mesozoico	 y	 Paleógeno.	
Esta	unidad	está	claramente	 restringida	
y	condicionada	por	la	actividad	de	la	falla	
de	dirección	E-W	que	limita	la	cuenca	ha-
cia	el	sur.
	 Por	encima	de	estas	dos	unidades	
se	encuentra	un	relleno	cuaternario	dis-
continuo y glaciar (Gourinard, 1971).
9.1.3.1. Datos estructurales de la 
cuenca de la Cerdanya
	 La	 cuenca	 de	 la	 Cerdanya	 carto-
gráficamente está limitada por la exis-
tencia	 de	 dos	 conjuntos	 estructurales	
principales.	El	que	tiene	mayor	importan-
cia es el de la falla del Tet, que configura 
el	margen	SE	de	 la	cuenca	y	 los	mayo-
res	depocentros.	En	esta	zona	tiene	una	
dirección cartográfica N 40, buzamientos 
altos	del	plano	de	falla	y	una	distribución	
cartográfica tipo right stepping (Cabrera 
et al., 1988) (fig. 9.5 a y 9.6). En esta 
zona	 la	 falla	 es	 continuación	 directa	 en	
sentido	SW	del	segmento	sur	comentado	
anteriormente	(apartado	9.1.3).
	 En	 los	 planos	 de	 falla	 correspon-
dientes	a	la	falla	del	Tet	se	observan	sis-
temáticamente	 conjuntos	de	estrías	 su-
cesivas	en	el	 tiempo.	 Las	más	antiguas	
corresponden	 claramente	 a	 un	 movi-
miento	sinestral	(Pous	et al., 1986; Ca-
brera et al., 1988).	 Sobre	 estas	 estrías	
se	 superponen	 otras	 que	 pertenecen	 a	
desplazamientos	 dextrales	 y	 dextrales	
con	componente	normal	(Cabrera et al., 
1988).	Esto	da	una	cronología	relativa	de	
movimientos	en	estas	estructuras.
	 En	los	planos	de	falla	de	dirección	
aproximada	E-W	se	muestran	estrías	con	
componente normal principalmente; las 
que	 tienen	 un	 poco	 de	 movimiento	 en	
dirección	 se	 distribuyen	 de	 la	 siguiente	
manera:	son	dextrales	aquellas	cuyo	pla-
no	de	falla	buza	al	N	y	sinestrales	aque-
llas	cuyo	buzamiento	es	sur	(Cabrera et 
al., 1988).	
	 Pous	et al.	(1986)	observan	en	los	
materiales	 devónicos,	 cerca	 del	 límite	
sur	de	 la	 cuenca,	 fallas	que	claramente	
muestran	dos	conjuntos	de	estrías	de	fa-
lla	atribuibles	a	movimientos	diferencia-
dos	 y	 sucesivos	 en	 el	 tiempo.	 Las	más	
antiguas	 son	 prácticamente	 paralelas	 a	
las	fallas	de	dirección	N40	e	indican	mo-
vimientos	 sinestrales.	 Las	más	 jóvenes,	
son	más	verticales	e	indican	movimientos	
principalmente	normales	aunque	con	al-
guna	componente	en	dirección,	todo	ello	
compatible	con	lo	observado	por	Cabrera 
et al. (1988)
	 Existe	una	serie	de	pliegues	en	la	
cuenca	 que	 aparentemente	 tienen	 una	
estrecha relación con la falla del Tet (fig. 
9.5	a).	En	las	inmediaciones	de	la	falla	y	
en	la	zona	sur,	la	dirección	de	algunos	de	
ellos	es	N150	(Pous	et al.,	1986),	los	bu-
zamientos de los flancos son muy altos, 
en	algún	caso	verticales.	La	continuidad	
de	éstos	hacia	el	interior	de	la	cuenca	sig-
nifica un cambio en la dirección de éstos 
a	aproximadamente	N130	y	buzamientos	
muy suaves en los flancos. Casi todos 
terminan	dentro	de	la	cuenca	y	no	llegan	
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al	margen	NW	de	esta.	La	inmersión	de	
los	ejes	de	estos	pliegues	son	hacia	el	su-
reste	y	de	manera	suave	en	el	centro	de	
la	cuenca	y	hacia	el	noroeste	en	el	mar-
gen	más	al	sur	(Pous	et al.,	1986).	Estos	
pliegues	solo	afectan	a	la	unidad	neóge-
na inferior (Agustí y Roca, 1987). Pous 
et al.	(1986)	proponen	que	parte	de	los	
pliegues	y	algunas	fallas	puedan	haberse	
formado	por	deslizamiento	gravitacional.
	 Se	 registra	 un	 basculamiento	 de	
entre	15-20	grados	al	sur	en	la	zona	oc-
cidental	y	hacia	el	sureste	en	la	oriental	
(Agustí y Roca, 1987). Este basculamien-
to	en	cualquier	caso	es	previo	a	la	sedi-
mentación	de	la	unidad	superior	(Cabrera 
et al., 1988; Pous et al.,	1986).
9.1.3.2. Reinterpretación de la géne-
sis estructural de la cuenca de la Cer-
danya
	 La	 propuesta	 genética	 para	 esta	
cuenca	como	pull-apart	en	una	zona	con	
desarrollo	 de	 fallas	 dextrales	 (falla	 del	
Tet)	propuesta	por	Cabrera et al. (1988)	
se	basa	en	la	atribución	de	las	estrías	si-
nestrales	 (las	más	 antiguas)	 de	 la	 falla	
del	Tet	a	una	fase	de	deformación	sines-
tral previa de edad paleocena, definida 
por	Anadón	et al.	(1985)	para	el	margen	
sureste	de	la	cuenca	del	Ebro.	Otros	fac-
tores	serían	la	morfología	en	right-step-
ping	 de	 la	 falla	del	 Tet,	 la	presencia	de	
estrías	dextrales	asociadas	a	esta	falla	y	
la	existencia	de	pliegues	que	se	pueden	
inferir como de arrastre y que confirman 
un	movimiento	dextral	sobre	la	falla.	La	
morfología cartográfica de la cuenca es 
otro	de	 los	factores	que	hace	que	estos	
autores	 se	 decidan	 por	 un	modelo	 tipo	
pull-apart	 con	 morfología	 comparable	
con	una	cola	de	caballo	en	la	terminación	
NE	de	la	falla.
	 Para	 hacer	 esta	 reinterpretación	
se	 asumen	 una	 serie	 de	 premisas.	 Por	
un	lado,	los	pliegues	de	arrastre	sobre	la	
falla	del	Tet	pueden	haber	generado	 las	
estrías	dextrales	de	segunda	generación.	
Estos	pliegues	llegan	a	tener	ángulos	in-
terflanco casi verticales en algunos luga-
res	 en	 las	 inmediaciones	 de	 la	 falla	 del	
Tet.
	 Esto	se	produciría	después	de	que	
se	 haya	 completado	 la	 sedimentación	
de	 la	 unidad	 inferior	 (los	 pliegues	 solo	
deforman	 dicha	 unidad).	 Además	 sería	
compatible	 con	 la	 génesis	 en	 las	 fallas	
de	dirección	E-W	de	ligeros	movimientos	
direccionales	(y	extensionales)	dextrales	
en	las	fallas	del	sur	que	buzan	hacia	el	N	
y	sinestrales	en	las	que	están	al	N	y	bu-
zan sur ((fig. 9.6). De esta manera, des-
pués	 de	 la	 sedimentación	 de	 la	 unidad	
inferior	 se	 produciría	 el	 desplazamiento	
de	todo	el	relleno	de	la	cuenca	sobre	la	
falla	del	Tet	hacia	el	NE,	generando	du-
rante	la	fricción	los	pliegues	de	arrastre,	
las	estrías	dextrales	sobre	esta	falla	y	las	
mencionadas	en	las	estructuras	E-W.
figura 9.6: Esquema estructural de las fallas normales de dirección E-W que ayudan a configurar de la 
cuenca	de	la	Cerdaña,	Roca	y	Santanach,	1986.
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	 Entonces,	 el	 problema,	 indepen-
dientemente	 de	 lo	 que	 ocurra	 poste-
riormente	con	 la	génesis	de	 la	 segunda	
unidad,	 es	 cómo	 se	ha	generado	el	 es-
pacio	de	acomodación	necesario	para	 la	
sedimentación	de	la	unidad	inferior.	Para	
ello	 se	 pueden	 aducir	 dos	 razones,	 por	
un	lado	la	existencia	de	estrías	sinestra-
les	 de	 primera	generación,	 anteriores	 a	
las	dextrales,	sobre	la	falla	del	Tet	y	por	
otro	 la	disposición	en	right stepping	del	
conjunto de estructuras que configuran 
esta	 banda	 de	 deformación	 y	 por	 tanto	
los	márgenes	de	la	cuenca.	
	 Esta	disposición	en	right stepping 
no	es	compatible	con	una	falla	dextral	en	
dirección	NE-SW.	Según	los	modelos	teó-
ricos	y	experimentales,	estas	estructuras	
deberían	 ser	 fracturas	 tipo	 Riedel,	 con	
una	disposición	left stepping	para	una	fa-
lla dextral. La disposición cartográfica ex-
puesta	en	los	diversos	trabajos	es	com-
patible	 con	 una	 estructura	 principal	 de	
dirección	N65,	sinestral	con	componente	
normal,	que	generaría	su	propio	conjunto	
de fallas tipo R también sinestrales (fig. 
9.7). Estas últimas son las que configu-
rarían	 los	márgenes	de	 la	cuenca	y	son	
coherentes	con	las	estrías	más	antiguas	
en	los	planos	de	falla	(sinestrales).
	 Habría	que	saber	cuál	es	el	meca-
nismo	por	el	que	se	ha	movido	el	relle-
no	sedimentario	antiguo	de	esta	cuenca	
(unidad	inferior)	sobre	el	plano	de	la	falla	
del	 Tet	 para	 generar	 los	 pliegues.	 Para	
este	punto	se	pueden	proponer	dos,	uno	
dentro	del	marco	de	la	deformación	trans-
presiva	dextral	a	gran	escala	y	otro	en	un	
marco	genético	asociado	con	la	banda	de	
deformación	tipo	X.	
	 Si	la	falla	del	Tet	es	sinestral	y	de	
tipología	X,	entonces,	y	según	los	mode-
los	teóricos	y	análogos,	sabemos	que	es-
tas	estructuras	pueden	generar	 rotacio-
nes,	en	este	caso	antihorarias.	Una	ligera	
rotación	 antihoraria	 como	 consecuencia	
de	la	continuidad	de	la	deformación	pro-
vocaría	 fricción	dextral	 del	 relleno	 sedi-
mentario	 de	 la	 unidad	 inferior	 sobre	 el	
plano de la falla del Tet, ya preconfigura-
da	anteriormente	en	sinestral.
	 Por	 otro	 lado,	 hay	 evidencias	 su-
ficientes a nivel temporal para afirmar 
que	en	esta	área	existe	deformación	por	
transpresión	 dextral	 a	 lo	 largo	 del	 lap-
so	 temporal	 que	 ocupa	 la	 evolución	 de	
la cuenca (Goula et al.,	1999).	Cualquier	
movimiento	de	los	márgenes	del	W	de	la	
cuenca	hacia	el	E,	también	podría	ser	su-
ficiente como para generar cierta fricción 
dextral	sobre	el	plano	de	la	falla	del	Tet.
	
	 A	priori,	aunque	estas	dos	solucio-
nes	al	problema	del	mecanismo	de	movi-
miento	de	la	unidad	inferior	hacia	el	E	son	
factibles,	la	que	parece	más	adecuada	es	
la	primera,	ya	que	la	segunda	crea	algún	
problema	en	cuanto	a	los	ángulos	relati-
vos	del	vector	de	movimiento	del	relleno	
sobre	el	plano	de	la	falla	del	Tet.
figura 9.7: Esquema	estructural	reinterpretado	de	la	cuenca	de	la	Cerdaña.	En	trazo	grueso	la	falla	
del Tet, sinestral con componente normal y en trazo fino las fallas sinestrales tipo R que configuran el 
margen E de la cuenca, modificado de Roca y Santanach, 1986.
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	 La	forma	de	la	cuenca,	más	o	me-
nos	romboidal	y	que	se	asemeja	a	la	for-
ma	de	un	pull-apart dextral está configu-
rada por dos directrices principales (fig. 
9.7). Las de dirección NE, que tienen un 
escalonamiento	a	la	derecha	que	las	hace	
inmediatamente	atribuibles	a	estructuras	
principales	de	carácter	sinestral	y	las	de	
dirección	E-W.	
	 Ya	se	ha	comentado	en	el	apartado	
dedicado	 a	 la	 estructuras	 en	 campo	 en	
la	USC	que	estas	últimas	son	estructuras	
dextrales,	de	plano	de	falla	vertical	y	de	
tipología	in line.	La	distribución	temporal	
obtenida	para	estas	estructuras	a	partir	
del	 estudio	 regional	 es	 desde	 el	 límite	
Oligoceno	 inferior-superior	 hasta	 la	 ac-
tualidad	(ver	apartado	11.1).	
	 Lo	más	lógico	parece	entonces	que	
los	límites	de	dirección	E-W	sean	estruc-
turas	tipo	 in line	anteriores,	reactivadas	
como	extensionales	en	el	momento	en	el	
que	 la	 actividad	 de	 la	 banda	 de	 defor-
mación	 sinestral	 con	 componente	 nor-
mal,	 asociada	 a	 rotación	 a	 gran	 escala	
mediante	bandas	de	deformación	tipo	X,	
empieza	a	funcionar.	En	este	momento	se	
sobrepondrían	campos	de	esfuerzos	loca-
les	 distintos,	 en	 los	 lugares	 en	 los	 que	
predominen	los	extensionales,	las	estruc-
turas	anteriores	asociadas	a	transpresión	
dextral	dejarían	de	funcionar	como	tales	
para	 tener	 un	 carácter	 predominante-
mente	extensional.
	 Todo	 lo	 expuesto	 es	 coherente	
con	 los	 conocimientos	 generales	 sobre	
la	cuenca	de	la	Cerdanya	y	sin	embargo	
permite	proponer	una	hipótesis	genética	
diferente	sin	alterar	los	datos.	Esta	hipó-
tesis	estaría	mucho	más	en	consonancia	
tanto	con	los	datos	obtenidos	de	la	cuen-
ca de Conflent como con los obtenidos en 
este	trabajo	en	la	USC.	Esta	nueva	hipó-
tesis	también	está	en	la	línea	propuesta	
en	 este	 trabajo	 sobre	 deformación	 por	
transpresión	dextral	generalizada	para	el	
norte	peninsular	desde	Oligoceno.
9.1.4 Propuesta de banda de de-
formación de tipo x del Tet-mont-
sec
	 Existe	una	banda	de	deformación	
de	tipo	X,	sinestral	con	componente	nor-
mal	que	cruza	en	dirección	media	N	65	
todo	el	núcleo	Axial	pirenaico	desde	Per-
piñán	 en	 Francia	 hasta	 posiblemente	 el	
autóctono	del	Ebro	a	la	altura	de	las	Sie-
rras Marginales (fig. 9.8). Esta estructura 
mayor	se	asocia	a	deformación	rotacional	
mediante	estructuras	tipo	X	dentro	de	un	
marco	general	de	deformación	por	trans-
presión	dextral	sobre	una	PDZ	de	direc-
ción	N	85-90.	
	 Tiene	 una	 longitud	 superior	 a	 los	
150 km y un ancho cartográfico superior 
a	los	20	km.	Los	buzamientos	de	los	pla-
nos	de	falla	son	generalmente	sub-verti-
cales	con	desplazamientos	pequeños	y	el	
conjunto	ha	de	interesar	a	la	totalidad	de	
la	corteza.
 En superficie condiciona la exis-
tencia de una serie de cuencas (Conflent, 
Cerdanya	 y	 Seu	 de	 Urgell)	 de	 tipología	
general	pull apart,	y	se	expresa	de	ma-
nera	diferente	en	función	de	los	materia-
les	y	dominios	geológicos	que	atraviesa.
	 En	 el	 núcleo	 Axial,	 su	 traza	 re-
gional	 viene	 marcada	 por	 la	 alineación	
cartográfica de las cuencas generadas. 
Estas	cuencas	están	condicionadas	tam-
bién	por	la	existencia	de	estructuras	tipo	
R	(sinestrales),	dependientes	jerárquica-
mente	de	la	PDZ	local	(de	dirección	N	65	
y	sinestral).	
	 En	 la	USC,	 al	 existir	 niveles	 dúc-
tiles	 de	 despegue	 en	 profundidad	 (ver	
apartado	 6.1.1),	 se	 aprecian	 en	 super-
ficie principalmente las estructuras tipo 
R	subsidiarias,	con	desplazamientos	mo-
destos,	aunque	también	alguna	de	las	de	
dirección	N65.
	 En	general,	se	aprecia	una	compo-
nente	rotacional	importante	a	partir	de	la	
variación de la dirección cartográfica de 
las	 estructuras	 tipo	R	 (sinestrales)	 aso-
ciadas (ver fig. 4.53). Esta componente 
rotacional	 antihoraria	 asociada	 podría	
explicar	las	rotaciones	antihorarias	exis-
tentes	a	lo	largo	de	todo	del	sector	E	de	
la	USC	(Dinarés	et al., 1992; McClelland 
y McCaig, 1989; Burbank y Puigdefábre-
gas, 1985; Van Dongen, 1967) (ver fig. 
9.9).
	 La	evolución	temporal	de	esta	ban-
da	 de	 deformación	 tipo	 X	 es,	 al	menos	
Vallesiense-actualidad.	No	se	ha	detecta-
do,	pero	no	se	puede	descartar,	la	posi-
ble	reactivación	de	estructuras	anteriores	
(Variscas	o	Pirenaicas).	Por	otro	 lado	 la	
génesis	de	una	banda	de	deformación	tipo	
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figura 9.9: Rotaciones	a	partir	de	medidas	paleomagnéticas	en	la	USC	y	aledaños.	Tomado	de	Dinarés	
et al.,	1992.
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X,	regional,	de	carácter	rotacional,	sines-
tral	con	componente	normal	y	dentro	de	
un	régimen	de	deformación	por	transpre-
sión dextral, configura un escenario muy 
complejo.	Esta	forma	de	aproximarse	al	
problema,	además	de	ser	coherente	con	
los	 datos	 expuestos,	 también	 es	 cohe-
rente	 con	 la	problemática	asociada	a	 la	
complejidad	de	la	deformación	expuesta	
por	los	diversos	autores	que	han	trabaja-
do	en	la	zona.
9.2. retrodeformación de estructuras
9.2.1. en el anticlinal de Oliana
	 El	 anticlinal	 de	 Oliana	 es	 una	 de	
las	estructuras	desarrolladas	en	 la	ram-
pa	 oblicua	 del	 Segre	 durante	 el	 empla-
zamiento	de	la	USC	sobre	el	foreland	del	
Ebro	(Vergés	et al., 1992; Vergés, 1999; 
Burbank	et al.,	1992a).	Con	independen-
cia	de	su	estructuración	en	profundidad,	
la expresión cartográfica en superficie 
está	representada	por	un	anticlinal	lige-
ramente	vergente	al	SE,	de	dirección	NE-
SW	y	 traza	 sigmoidal	 en	materiales	 del	
Eoceno	y	Oligoceno	(Vergés	et al. 1992; 
Vergés,	1999).	
	 Las	margas	de	igualada	en	el	nú-
cleo	están	bordeadas	por	 los	materiales	
“molásicos”	de	la	Fm.	Solsona	que	se	dis-
ponen	en	discordancia	progresiva	 sobre	
los	 anteriores	 y	 que	 están	 igualmente	
plegados	 (Vergés	 et al., 1992; Vergés, 
1999; Burbank et al.,	1992a).
	 La	 dirección	 media	 de	 la	 traza	
axial en superficie de esta estructura es 
N	63,	medida	 a	 partir	 de	 la	 cartografía	
del MAGNA de Oliana (nº 291). Además, 
esto	 es	 compatible	 con	 las	 direcciones	
expuestas	por	Vergés	et al.	(1992).	Se-
gún estos autores, en superficie este eje 
anticlinal	presenta	inmersión	axial	en	sus	
dos	extremos.
	 En	 el	 estudio	 realizado	 en	 este	
trabajo	 sobre	 la	 fracturación	 relaciona-
da	con	la	USC	mediante	la	interpretación	
de ortoimágenes (apartado 4.4.1, figs. 
4.40 y 4.44) se definió la presencia de 
una	 banda	 de	 deformación	 tipo	 R	 que	
con	 dirección	N	 110	 pasa	 por	 la	 termi-
nación cartográfica NE de la estructura 
de Oliana (banda de Carreu Sur, fig. 4.41 
y	9.10).	Inmediatamente	al	norte,	en	la	
banda	 de	 deformación	 denominada	 Ca-
rreu Norte (fig. 4.41), se han realizado 
una	 serie	 de	 cartografías	 parciales	 de	
campo	que	permiten	calcular	un	despla-
zamiento	 en	 dirección	mínimo	 en	 estas	
bandas	de	deformación	dextrales	de	más	
de	 1600	 metros,	 calculado	 únicamente	
a	 partir	 del	 sumatorio	 de	 los	 desplaza-
mientos	de	las	estructuras	de	tipología	R.	
Se	añade	a	esto	la	existencia,	de	forma	
masiva	en	algunos	casos,	de	estructuras	
tipo	R2	(como	es	el	caso	de	Oliana).	Esta	
cifra	todavía	seguiría	en	márgenes	de	mí-
nimos	aun	con	un	cálculo	del	desplaza-
miento	dextral	de	2000	metros.
	
9.2.1.1. Retrodeformación de la mor-
fología cartográfica de la estructura 
de Oliana
	 Ya	 que	 en	 lo	 fundamental	 la	 es-
tructura	de	Oliana	es	anterior	en	el	tiem-
po	a	la	deformación	transpresiva	dextral	
aquí	 propuesta,	 se	 pretende	 evidenciar	
alguna	de	las	interferencias	que	el	suma-
torio	 de	 la	 deformación	 supone	 para	 la	
estructura	de	Oliana.	Realizaremos	aquí	
una	reconstrucción	geométrica	en	planta	
aproximada (fig. 9.11).
	 En	principio	se	observa	en	la	car-
tografía	del	anticlinal	de	Oliana	una	clara	
disposición	sigmoidal	en	planta	de	su	eje	
mayor.	 Esta	 disposición	 a priori	 resulta	
perfectamente	 compatible	 con	 despla-
zamientos	parciales	por	 fallas	 tipo	R	de	
un	eje	originalmente	más	rectilíneo	y	de	
una	 dirección	 ligeramente	 diferente.	 El	
resultado	de	la	actividad	de	las	fallas	tipo	
R	produce	una	“rotación”	parcial	del	eje	
original, lo que configuraría su morfolo-
gía cartográfica sigmoidal final.
	 Realizaremos	 una	 restitución	
geométrica	 de	 la	 dirección	 del	 eje,	 en	
función	de	los	saltos	conocidos	de	las	es-
tructuras	 tipo	R	asumiendo	que	 la	zona	
central del eje cartográfico actual ha su-
211
f
ig
u
ra
 9
.1
0
: 
C
ar
to
g
ra
fí
a	
es
tr
u
ct
u
ra
l	
d
el
	c
o
n
ju
n
to
	d
e	
fa
lla
s	
re
su
lt
an
te
s	
p
o
r	
d
ef
o
rm
ac
ió
n
	e
n
	t
ra
n
sp
re
si
ó
n
	d
ex
tr
al
	e
n
	e
l	
N
	d
el
	a
n
ti
cl
in
al
	d
e	
O
lia
n
a	
(v
er
	a
p
ar
ta
d
o
	4
.4
.1
).
	
C
on
ta
ct
os
 d
e 
fo
nd
o 
to
m
ad
os
 d
e 
lo
s 
M
ag
na
 d
ig
it
al
es
 d
el
 d
ep
ar
ta
m
en
to
 d
e 
M
ed
io
am
bi
en
te
 d
e 
la
 G
en
er
al
it
at
. 
El
 r
ec
ua
dr
o 
en
 n
eg
ro
 r
ep
re
se
nt
a 
la
 p
os
ic
ió
n 
de
 l
a 
fig
. 
9
.1
4
.
IMPLICACIONES; RETRODEFORMACIÓN DE OLIANACAPÍTULO 9
212
figura 9.11: Retrodeformación cartográfica del eje anticlinal de Oliana. Contactos de fondo tomados de 
los Magna digitales del departamento de Medioambiente de la Generalitat.
frido	menos	 “rotación”	que	 las	otras,	al	
estar	más	alejada	de	las	zonas	de	fallas	
dextrales.
Para cuantificar la deformación so-
bre	el	 eje	anterior,	 retrodeformamos	su	
dirección	actual	aplicando	una	medida	de	
entre	1600	a	2200	metros	de	desplaza-
miento	 dextral	 para	 la	 banda	 de	 defor-
mación	tipo	R.	La	dirección	del	anticlinal	
de	 Oliana	 en	 su	 parte	 central,	 menos	
afectada	 por	 la	 deformación	 dextral,	 es	
de N 47. La proyección de esta dirección 
desde	dicho	 centro	 toca	 la	banda	R	del	
norte	 a	 una	 distancia	 de	 1600	 metros	
con	respecto	a	su	posición	actual	medi-
da en la dirección N 110 (ver fig. 9.11). 
Esta	cantidad	horizontal	es	perfectamen-
te	compatible	con	la	retrodeformación	de	
una	 estructura	 dextral	 con	 componente	
inversa	y	dirección	N	110	que	genera	en	
el	bloque	sur	un	arrastre	tectónico.	Si	se	
calcula	el	ángulo	desde	el	sector	central	
de	 Oliana	 sobre	 un	 desplazamiento	 de	
2200	 metros	 de	 la	 falla	 dextral	 mayor,	
el	cambio	de	ángulo	conllevaría	una	pa-
leodirección	del	anticlinal	de	Oliana	de	N	
44.	
	 En	total,	el	resultado	representaría	
una	“rotación”	de	entre	16	y	19	grados	en	
sentido	horario	de	la	dirección	cartográ-
fica de la estructura de Oliana, posterior 
a	su	génesis	y	relacionada	con	deforma-
ción	tardía	por	transpresión	dextral.
	 Podemos	 así	 proponer	 que	 la	 di-
rección	del	eje	anticlinal	de	Oliana	pos-
teriormente	a	su	génesis	ha	sufrido	una	
“rotación”	horaria	de	15-20	grados,	aso-
ciada	a	la	deformación	transpresiva	dex-
tral tardía. Esta “rotación” configura la 
morfología	 sigmoidal	 de	 esta	 estructura	
en afloramiento a día de hoy. Aunque no 
se	pueda	evaluar	por	la	carencia	de	da-
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tos	obtenidos	al	respecto,	es	de	esperar	
que la estructura anticlinal en superficie 
de	Oliana	haya	 sido	en	mayor	o	menor	
medida	apretada	durante	la	transpresión	
dextral,	 ya	 que	 se	 encuentra	 perfecta-
mente	orientada	para	ello.
	 Este	cálculo	es	de	mínimos,	ya	que	
las	 restituciones	 geométricas	 anteriores	
asumen	 que	 todo	 el	 movimiento	 de	 la	
banda	de	deformación	de	tipo	R	(Carreu	
sur)	que	pasa	al	norte	de	Oliana	se	resuel-
ve únicamente en modificación de estruc-
turas	 anteriores	 mediante	 transpresión	
dextral,	pero	sin	salto	discreto	relevante	
a	 lo	 largo	 de	 la	 propia	 estructura.	 Esto	
es	poco	probable	dado	que	esta		banda	
de	deformación	tiene	una	longitud	en	di-
rección N 110 de más de 70 km, de los 
cuales	al	menos	20	se	desarrollan	dentro	
de la cuenca del Ebro (ver fig. 4.41). 
	 Además,	en	el	cálculo	del	despla-
zamiento	dextral	no	se	ha	tenido	en	cuen-
ta	los	desplazamientos	generados	por	la	
innumerable	cantidad	de	estructuras	tipo	
R2	presentes	a	todo	lo	largo	del	anticlinal	
de Oliana (ver fig. 9.13, localización en 
fig. 9.10), ni la posible afección por otro 
tipo	de	estructuras	relacionadas	con	esta	
tipología	de	deformación.
9.2.1.2. El problema de las rotacio-
nes: implicaciones
	 Hasta	el	momento	se	ha	utilizado	
entrecomillado	el	 término	rotación,	por-
que	en	este	contexto	estructural	existen	
una	serie	de	problemas	con	respecto	a	las	
rotaciones.	Éstas	pueden	no	ser	detecta-
bles	 paleomagnéticamente	 si	 se	 produ-
cen por deformación frágil (fig. 9.12 a) o 
ser	detectables	paleomagnéticamente	si	
se producen por deformación dúctil (fig. 
9.12	b,	c).
	 Dada	 la	 enorme	 cantidad	 de	 es-
tructuras	 tipo	 R	 que	 afectan	 a	 ambos	
flancos del anticlinal de Oliana (fig. 9.13, 
localización en fig. 9.10), es muy posible 
que	gran	parte	de	su	rotación	no	sea	ca-
racterizable	 paleomagnéticamente	 y	 se	
resuelva	 mediante	 movimientos	 parcia-
les	de	estructuras	frágiles	menores.
	 Así,	 la	 construcción	 geométrica	
muestra	parte	de	las	implicaciones	de	la	
componente	 rotacional	 de	 la	 deforma-
ción en cizalla simple (fig. 9.12). Tanto la 
componente	 rotacional	 debida	 a	 las	 es-
tructuras	 tipo	R,	como	 la	anteriormente	
comentada	debida	a	las	estructuras	tipo	
X, deben modificar la posición original de 
las	 estructuras,	 tanto	 más	 cuanto	 más	
figura 9.12: Modelos	de	plastilina	que	simulan	deformación	de	un	anticlinal	previo	(a)	mediante	arras-
tre	sobre	un	plano	de	falla	con	deformación	dúctil	(b)	o	fragil	(c).
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perpendiculares	a	la	PDZ	sean	(por	ejem-
plo,	 las	 estructuras	 extensionales	 pre-
vias),	 lo	cual	 tendrá	 implicaciones	en	 la	
construcción	de	mapas	de	isopacas,	iso-
batas, paleogeográficos, palinspásticos, 
mapas	 generales	 de	medidas	 puntuales	
(por	ejemplo	paleocorrientes),	etc.	
	 Respecto	a	 la	cuestión	abierta	de	
si	la	rotación	aquí	propuesta	para	el	anti-
clinal	de	Oliana	es	o	no	discriminable	me-
diante	paleomagnetismo,	y	dado	que	se	
han	detectado	rotaciones	en	 trabajos	al	
efecto	(Burbank	et al., 1992a; Dinarés et 
al.,	1992),	se	abren	dos	escenarios	posi-
bles:
	 1	-	Rotación	detectable
	 Según	 los	 estudios	 paleomagné-
ticos	 previos,	 el	 anticlinal	 de	 Oliana	 ha	
sufrido	una	rotación	antihoraria	de	hasta	
35	grados	desde	el	inicio	de	su	formación	
hasta la actualidad; las muestras están 
tomadas	a	techo	de	las	Margas	de	Igua-
lada	y	en	 la	base	de	 los	conglomerados	
continentales	situados	inmediatamente	a	
techo de éstas, en el flanco W de la es-
tructura.	
	 Esta	 rotación	 está	 atribuida	 a	 la	
génesis	de	la	estructura	de	Oliana	como	
rampa	lateral	durante	el	emplazamiento	
de	la	USC	(Vergés,	1999).	Por	tanto,	se-
ría	anterior	a	la	rotación	propuesta	aquí	
como	resultado	de	la	actividad	de	las	fa-
llas	 tipo	R	asociadas	a	deformación	por	
transpresión	 dextral	 tardía	 posterior	 a	
la	génesis	del	anticlinal,	que	de	una	pa-
leodirección	próxima	a	N	45	pasaría	a	su	
dirección	actual	aprox.	N	63.	Si	 la	rota-
ción	mínima	aquí	propuesta,	de	entre	15	
y	 20	 grados	 en	 sentido	 horario,	 es	 pa-
leomagnéticamente	 detectable,	 estaría	
acumulada	en	los	datos	aportados	por	los	
trabajos	de	Dinarés	et al.	(1992)	y	Bur-
bank	et al.	(1992a).	Como	las	rotaciones	
detectadas	por	estos	autores	son	de	sen-
tido	contrario	(35º	antihorarias)	respecto	
a	 las	 medidas	 geométricamente	 detec-
tadas	en	este	trabajo	(15-20º	horarias),	
la	resultante	se	distribuiría	entre	50-55º	
antihorarios	 durante	 el	 emplazamiento	
de	la	USC	y	15-20º	horarios	después	del	
emplazamiento.
	 En	esta	hipótesis,	la	restitución	del	
paleo-eje	de	dirección	N	45,	pre-empla-
zamiento	 de	 la	 USC,	 supondría	 una	 di-
rección	en	el	inicio	del	emplazamiento	de	
N	95-100	aproximadamente	(N45	+	50-
55º). Este resultado difiere significativa-
mente de la propuesta de Vergés (1999; 
Vergés	et al., 1992) de dirección N 70 en 
el	inicio	de	la	génesis	de	esta	estructura.	
2	-	Rotación	no	detectable
	 Si	la	rotación	tardía	aquí	propues-
ta	no	fuera	paleomagnéticamente	detec-
table,	 lo	que	es	 	muy	probable	pero	no	
totalmente	 seguro,	 la	 dirección	 original	
de	la	estructura	de	Oliana	en	el	comien-
zo	de	su	formación	sería	N	80,	algo	más	
tendida	que	 la	 propuesta	por	Vergés	et 
al.,	(1992)	y	Dinarés	et al.	(1992).
	 Por	último,	si	la	rotación	antihora-
ria	 medida	 paleomagnéticamente	 (Bur-
bank	et al., 1992a; Dinarés et al.,	1992)	
fuera	resultado	de	deformación	debida	a	
la banda sinestral tipo X justificada en el 
capítulo	anterior,	la	dirección	original	de	
la	estructura	de	Oliana	en	el	momento	de	
su	génesis	sería	aproximadamente	N	40.	
Esta	opción	es	la	que	parece	más	razona-
ble	en	este	contexto.
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9.2.2. retrodeformación de la 
morfología cartográfica de la es-
tructura Boixols a partir del mdT
	 En	este	apartado	se	pretende	reali-
zar	una	retrodeformación	aproximada	de	
la morfología en superficie de la estruc-
tura	anticlinorial	de	Boixols,	con	indepen-
dencia	de	su	organización	en	profundidad	
(fig. 9.14), hasta conseguir obtener una 
geometría	 aproximativa	 en	 estado	 pre-
deformación	dextral.
9.2.2.1 Realización de la retrodefor-
mación
	 Para	 realizar	 la	 retrodeformación	
de	la	megaestructura	de	Boixols	se	va	a	
utilizar	el	MDT	obtenido	a	partir	de	topo-
grafía 1:25.000 (fig. 9.15 a). Este MDT 
se	va	a	retrodeformar	en	función	de	cua-
tro	parámetros	obtenidos	a	 lo	 largo	del	
desarrollo	de	este	trabajo:	
1	 -	 La	 existencia	 de	 una	 banda	 de	
deformación	 sinestral	 con	 com-
ponente	normal	 tipo	X	de	direc-
ción	NE-SW	que	atraviesa	 la	es-
tructura	y	que	es	más	patente	en	
la	zona	entre	el	pueblo	de	Boixols	
y	el	sinclinal	del	Culles	en	líneas	
generales.
2	-	La	existencia	de	una	serie	de	ca-
rriles	tipo	R	dextrales	con	compo-
nente	 inversa	N	110,	 con	 saltos	
mínimos cartográficos en direc-
ción	de	2000	metros.
3	-	Por	último	las	relaciones	tempo-
rales	 obtenidas	 que	 indican	 que	
el	comienzo	de	la	actividad	de	los	
carriles	de	tipo	X	es	posterior	a	la	
de	los	R.
Los pliegues oblicuos identificados 
y que interfieren con la estructura de 
Boixols	no	son	restituibles	ni	de	manera	
aproximada	con	este	método	de	trabajo.
 En la figura 9.15a se representa el 
MDT	de	la	zona	que	cubre	desde	Tremp	al	
SW	hasta	prácticamente	Coll	de	Nargó	al	
E	y	Organyá	al	NE	(aproximadamente	34	
por 11 km, ver fig. 9.15 a). Con el mis-
mo	display gráfico que el utilizado en la 
aplicación	del	método	de	RV	a	la	USC	en	
capítulos	anteriores,	hemos	seleccionado	
una	zona	en	la	que	se	observa	el	mayor	
desarrollo	 de	 las	 estructuras	 sinestrales	
tipo	X,	entre	la	población	de	Boixols	y	el	
sinclinal del Culles (banda azul en la fig. 
9.15	b)
	 Utilizamos	la	dirección	N	33	en	la	
retrodeformación	con	la	ayuda	de	un	pro-
grama	de	tratamiento	de	 imagen,	man-
teniendo	las	longitudes	de	los	lados	de	la	
zona	seleccionada	y	 retrodeformando	el	
movimiento	sinestral	mediante	deforma-
ción tipo cizalla simple (fig. 9.16a). 
	 Después	 desplazamos	 el	 sector	
al	W	 de	 la	 zona	 seleccionada	 en	 direc-
ción	dextral	 a	 lo	 largo	de	 la	 línea	N	33	
que	simula	una	falla	sinestral,	pero	no	se	
distorsiona (fig. 9.16a). La cantidad de 
movimiento	dextral	total	efectuado	en	di-
rección	N	33	es	de	3300	metros,	lo	que	
estaría	 dentro	 de	 las	magnitudes	 espe-
rables	 para	 este	 carril	 de	 deformación,	
que	en	general	son	pequeñas.	Con	esto	
se	aproxima	una	retrodeformación	de	la	
banda	de	deformación	 tipo	X	propuesta	
anteriormente.
	 En	el	apartado	anterior	se	ha	com-
probado,	 al	 estudiar	 la	 componente	 de	
rotación	del	eje	del	anticlinal	de	Oliana,	
que	15	grados	de	deformación	es	un	pa-
rámetro	 aproximativo	 válido,	 y	 que	 no	
representa	un	valor	excesivo,	para	resti-
tuir	los	ángulos	de	las	estructuras	ante-
riores.	
	 El	siguiente	paso	consiste	pues	en	
deformar	por	cizalla	simple	la	totalidad	del	
modelo	15	grados	en	sentido	antihorario,	
tal	 y	 como	 resultó	 el	 procedimiento	 en	
Oliana (fig. 9.16b). Con esto se aproxima 
la	retrodeformación	de	la	componente	en	
dirección	de	las	estructuras	tipo	R	carto-
grafiadas en la zona (Cap. 4).
 Por último, modificamos la longi-
tud	N-S	del	MDT	en	un	valor	aproximado	
que	pueda	 representar	una	cantidad	de	
acortamiento	razonable	dentro	del	mode-
lo	de	deformación	general	que	es	predo-
minantemente	en	dirección	 (cap.	6).	La	
cantidad	 escogida	 responde	 a	 500	me-
tros de acortamiento a escala (fig. 9.17). 
Con	 esto	 se	 aproxima	 la	 retrodeforma-
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ción	de	 la	componente	de	acortamiento	
de las estructuras tipo R cartografiadas 
en	 la	 zona	 (Cap.	 4).	 Este	 ejercicio	 sólo	
pretende	 generar	 una	 retrodeformación	
aproximada,	estimando	 la	dimensión	de	
los	movimientos	y	deformaciones	induci-
das	al	MDT	de	modo	que	resulten	razo-
nables	a	escala	con	lo	que	se	ha	obtenido	
con	los	diversos	trabajos	de	campo	y	car-
tografía.
9.2.2.2. Implicaciones de esta retro-
deformación
	 La	 resultante	 más	 importante	 de	
esta	 retrodeformación	 es	 la	 evidente	
continuidad	 estructural	 que	 aparece	 en	
el modelo final, resultando en una geo-
metría	muy	rectilínea	de	la	megaestruc-
tura	de	Boixols.	Los	carbonatos	de	la	Fm.	
Santa	Fe,	resaltados	en	el	modelo	inicial	
y	que	se	pueden	utilizar	como	marcador	
guía,	quedan	alineados	prácticamente	en	
una recta en el modelo final (comparar 
las figs. 9.18a con 9.17).  Asimismo, la 
estructura	general	algo	menos	apretada	
permite	correlacionar	de	manera	más	fá-
cil	las	distintas	trazas	del	anticlinorio	en	
los	materiales	 del	 Cretácico	 inferior	 del	
núcleo.	Se	puede	observar	que	en	el	mo-
delo final quedan casi perfectamente ali-
neados	los	anticlinales	de	Sant	Corneli	y	
de	Abella	al	W	del	pueblo	de	Boixols	y	el	
de	Montaña	de	Nargó	al	E	(comparar	las	
figs. 9.15a con 9.17). 
	 Esta	 disposición	 rectilínea	 de	 la	
paleoestructura	 de	 Boixols,	 por	 un	 lado	
confirma lo que ya se deducía a partir 
de	los	trabajos	de	campo:	que	esta	me-
gaestructura,	como	muchas	otras	de	las	
grandes	estructuras	de	la	USC,	está	reto-
cada	en	su	totalidad	por	 la	deformación	
transpresiva	 dextral.	 Sugiere	 además	
que	la	dirección	previa	a	la	deformación	
por	transpresión	dextral	de	la	estructura	
de	Boixols	es	N95.
219
figura 9.15: a)	Modelo	de	elevaciones	sombreado	sobre	el	que	se	realiza	la	retrodeformación.	b)	Zona	
con	estructuras	sinestrales	elegida	para	retrodeformar	(en	azul).	1)	Posición	del	anticlinal	de	Boixols	
en	San	Cornelli.	2)	Posición	del	anticlinal	de	Boixols	en	Abella.	3)	Posición	del	anticlinal	de	Boixols	en	
Montaña	de	Nargó.
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figura 9.16: a)	Retrodeformación	de	 las	estrcuturas	sinestrales	mediante	cizalla	simple	y	
traslación.	b)	Rotación	para	simular	retrodeformación	de	las	estructuras	N110.
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	 En	la	USC	hemos	descrito	un	tren	
de	 pliegues	 oblicuos	 NE-SW	 producidos	
después	 de	 su	 emplazamiento	 sobre	 el	
antepaís	de	la	cuenca	del	Ebro	(cap.	5).	
En	continuidad	con	este	tren	de	pliegues	
de	la	USC,	existe	en	la	cuenca	del	Ebro,	
en	 la	 denominada	 “Cuenca	 Catalana”,	
una	 serie	 de	 anticlinales	 y	 sinclinales	
de	dirección	aproximada	NE-SW	y	traza	
cartográfica sigmoidal (sector al E de la 
rampa de Oliana, fig. 9.18); estos plie-
gues	se	han	formado	fundamentalmente	
por	despegue	sobre	las	unidades	dúctiles	
de la Fm. Cardona (Vergés, 1999; Ver-   
gés	et al., 1992; Sans, 2003; Sans et al.	
2003; Del Santo et al.,	2000).	
Cada	 uno	 de	 estos pliegues son	 	 	
conocidos	como	anticlinales	de	Vilanova,	
Estany, Cardona, Suria y El Guix (estos 
tres	últimos	desarrollan	cabalgamientos)	
y	sinclinales	de	Ponts,	Climent,	Ardévol,	
Saló	y	Callús	 (Vergés	et al.,	1992).	Las	
estructuras	 de	 Súria	 y	 Cardona	 tienen	
vergencia	E	(Sans,	2003),	mientras	que	
el resto son de vergencia poco definida. 
Geométricamente responden en general 
a	 sinclinales	 amplios	 de	 fondo	 plano	 y	
anticlinales	 relativamente	apretados,	en	
consonancia	con	el	fuerte	control	que	so-
bre	 estas	 estructuras	 tienen	 los	 niveles	
dúctiles	sobre	los	que	se	generan	(Vergés	
et al.,	1992).
 Hacia el sur, se enraízan e interfie-
ren con el flanco norte de la estructura 
anticlinal	de	Sanahúja,	que	en	detalle	es	
muy	compleja	(Vergés,	1999).	La	direc-
ción	de	esta	estructura	en	la	zona	de	in-
terferencia	con	estos	pliegues	es	NW-SE,	
casi	perpendicular	a	las	estructuras	ante-
riormente comentadas y en su flanco SW 
se	 desarrolla	 un	 retrocabalgamiento	 de	
vergencia	NE	(Vergés,	1999).	Según	este	
autor,	 el	 retrocabalgamiento	 representa	
una	estructura	transpresiva	con	compo-
nente	dextral,	deducido	de	la	relación	en-
tre	los	pliegues	de	dirección	NE-SW	y	la	
estructura	de	Sanahúja.
	 Hasta	el	momento,	a	causa	de	 la	
falta	de	sedimentación	sintectónica	clara	
en	estos	pliegues,	su	edad	está	deducida	
a	 partir	 de	 las	 propuestas	 estructurales	
existentes,	en	 las	que	se	 los	correlacio-
na	con	la	génesis	del	anticlinal	de	Oliana	
como	rampa	lateral	durante	el	emplaza-
miento	de	la	USC	(Burbank	et al., 1992a; 
Vergés, 1999; Vergés et al., 1992; Sans, 
2003; Sans et al.,	2003).	En	el	anticlinal	
de	Oliana	existen	dataciones	paleomag-
néticas	en	las	distintas	unidades	de	con-
glomerados	 sintectónicos	 que	 marcan	
sus	fases	de	crecimiento	(Burbank	et al.,	
1992a).
	 Dado	 que	 este	 conjunto	 de	 plie-
gues	NE-SW	del	antepaís	del	Ebro	es	de	
dirección,	dimensiones	y	amplitud	com-
parables	 a	 los	 pliegues	 descritos	 en	 la	
USC	 (como	 se	 adelantó	 en	 el	 apartado	
5.8; figs. 5.3, 9.18 y 9.31), el mecanis-
mo	y	el	marco	temporal	en	el	que	se	ge-
neran	ambos	conjuntos	debe	ser	seme-
jante,	 posterior	 al	 emplazamiento	de	 la	
USC.	Los	pliegues	oblicuos	NE-SW	de	la	
USC	también	responden	mecánicamente	
a	despegue	sobre	unidades	dúctiles,	por	
lo	que	se	deduce	que	su	génesis	debe	ser	
común	con	la	de	los	pliegues	del	Ebro	y	
ambos	trenes	de	pliegues	deben	respon-
der	a	 los	mismos	procesos	de	deforma-
ción.	
	 Es	 preciso	 por	 tanto,	 revisar	 las	
dataciones	 y	 cartografías	 existentes	 en	
la	zona	aledaña	a	la	rampa	de	Oliana	en	
el	antepaís	del	Ebro,	para	 intentar	 con-
cretar	con	más	detalle	la	evolución	tem-
poral	 de	 este	 conjunto	 estructural	 y	 su	
génesis.	Para	ello,	compararemos	la	evo-
lución	de	la	estructura	de	Oliana	datada	
mediante	paleomagnetismo	(Burbank	et 
al., 1992a; apartado 9.3.1) con las data-
ciones	existentes	en	la	zona	de	Artesa	de	
Segre	(Meigs	et al.,	1996),	mediante	una	
nueva	cartografía	que	evidencia	 la	exis-
tencia	 de	 importantes	 discrepancias	 en	
las	dataciones	de	ambas	zonas	(apartado	
9.3.2).	
	 Estas	discrepancias	hicieron	nece-
saria	la	búsqueda	de	nuevos	datos	geo-
cronológicos	 que	 permitieran	 establecer	
un	marco	temporal	coherente	para	la	his-
toria	geológica	de	la	región.	Por	este	mo-
tivo	 se	 hizo	 una	 campaña	 de	muestreo	
bioestratigráfico de micromamíferos que 
dio	como	resultado	el	descubrimiento	de	
9.3 Deformación post-emplazamiento de la USC y el ante-
país surpirenaico (cuenca del ebro)
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un	 nuevo	 yacimiento	 denominado	 Villa-
plana	 en	 los	 sedimentos	 sintectónicos	
que	rodean	el	anticlinal	de	Oliana	(apar-
tado	 9.3.3).	 La	 edad	 indicada	 por	 este	
yacimiento	 (Oligoceno	 inferior)	 no	 es	
compatible	con	la	interpretación	que	los	
autores	previos	han	dado	a	 los	 resulta-
dos	paleomagnéticos	de	Oliana	(Burbank	
et al.,	1992a).
	 A	partir	de	los	nuevos	datos	bioes-
tratigráficos, hemos realizado una nue-
va correlación de unidades estratigráfi-
cas	 reinterpretando	 las	 sucesiones	 pa-
leomagnéticas	 previas	 y	 propuesto	 una	
nueva	 cartografía	 de	 unidades	 tectose-
dimentarias	 basada	 en	 esta	 correlación	
(apartados	 9.3.4	 y	 9.3.5).	 Esta	 nueva	
propuesta	 de	 datación	 para	 los	 conglo-
merados	sintectónicos	de	Oliana,	que	si-
túa	el	conjunto	de	sedimentos	sintectó-
nicos	que	rodean	el	anticlinal	en	edades	
más	jóvenes,	tiene	una	serie	de	implica-
ciones	estructurales	que	se	desgranan	en	
el	apartado	9.3.6.	
	 Todo	ello	permite	concretar	mejor	
la	 edad	 y	 génesis	 del	 conjunto	 de	 plie-
gues	 oblicuos	 de	 dirección	 NE-SW	 de	
la	 USC	 y	 del	 antepaís	 del	 Ebro,	 propo-
niéndose	un	nuevo	mecanismo	genético	
para	interpretar	la	rampa	de	Oliana	y	el	
conjunto	de	pliegues	de	dirección	NE-SW	
(apartado	9.4).
9.3.1. descripción de la rampa de 
Oliana
	 Según	 Burbank	 et al.	 (1992a)	 la	
estructura	profunda	del	anticlinal	de	Olia-
na	se	interpreta	como	un	duplex	antifor-
mal	en	materiales	de	la	Fm.	Igualada,	que	
presenta	 un	 importante	 desplazamiento	
sobre	la	rampa	posterior	a	la	génesis	del	
duplex.	
 En superficie se expresa en un an-
ticlinal	de	bloque	superior,	que	en	su	evo-
lución	deja	un	registro	de	unidades	con-
glomeráticas	 sintectónicas.	 Este	 duplex	
está	situado	en	el	 footwall	de	un	 imbri-
cate stack	de	cabalgamientos	en	la	USC	
que	también	deforma	las	mismas	unida-
des	de	conglomerados	sintectónicos	(ca-
balgamientos	de	Sierras	Marginales	1	y	2	
y	Montsec,	que	se	reúnen	en	el	cabalga-
miento	del	Segre).	
figura 9.19: Mapa	geológico	del	anticlinal	de	Oliana	(Burbank	et al., 1992). Posición en la fig. 9.18 (1). 
En	colores	las	unidades	de	Meigs	et al.	(1996).
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	 Toda	la	estructura	responde	a	me-
canismos	 de	 deformación	 relacionados	
con	 la	 formación	de	 la	rampa	 lateral	de	
la	USC	en	su	emplazamiento	hacia	el	sur	
(Burbank	 et al., 1992a; Vergés et al.,	
1992; Vergés, 1999; etc.). 
	 Burbank	et al.	(1992a)	diferencian	
en	el	anticlinal	de	Oliana	cuatro	unidades	
de	 conglomerados	 sintectónicos	 (unida-
des	1	a	4)	 separados	por	discordancias	
mayores (fig. 9.19). Estas unidades son 
datadas	 mediante	 paleomagnetismo	 en	
el	 Eoceno	 superior	 (Priaboniense	 supe-
rior	 las	unidades	1,	2	y	3),	y	Oligoceno	
inferior	 (base	 del	 Rupeliense	 la	 unidad	
4).
	 Existe	a	grandes	rasgos	un	acuer-
do	sobre	la	edad	de	emplazamiento	de	la	
USC	entre	los	distintos	autores	que	han	
trabajado	 en	 el	 sur	 de	 las	 unidades	 de	
Sierras	Marginales.	 La	 traslación	mayor	
de	la	USC	se	produciría	entre	el	Eoceno	
superior	y	el	Oligoceno	inferior	(Meigs	et 
al., 1996; Meigs, 1997; Senz y Zamora-
no, 1992; Martínez Peña y Pocoví, 1988; 
Teixell y Muñoz, 2000; entre otros). El 
final de esta traslación estaría registra-
do	en	 la	Fm.	Peraltilla	del	Oligoceno	 in-
ferior reciente (Meigs, 1997). A partir de 
este	momento,	la	lámina	no	avanza	más	
y	 comienza	 a	 deformarse	 internamen-
te	 junto	con	el	autóctono	del	Ebro,	que	
también	estaba	deformándose	durante	el	
emplazamiento	de	la	USC.	Esta	deforma-
ción	interna	y	progresiva	en	el	tiempo	se	
produce	 de	 distintas	maneras	 y	 duraría	
al	menos	hasta	algún	momento	del	Mio-
ceno	((Meigs	et al., 1996; Meigs, 1997; 
Senz y Zamorano, 1992; Martínez Peña y 
Pocoví, 1988; Teixell y Muñoz, 2000).
Todos	 los	autores	citados	asumen	
la	 hipótesis	 clásica	 de	 que	 el	 emplaza-
miento	de	la	USC	es	en	dirección	sur.	La	
edad	más	 antigua	 atribuida	 a	 la	 defor-
mación	en	 la	 rampa	de	Oliana	(supues-
ta	rampa	lateral	de	la	USC	fosilizada	por	
conglomerados	del	Priaboniense)	respec-
to	a	la	rampa	del	sur	de	las	Sierras	Mar-
ginales	(supuesta	rampa	frontal	fosiliza-
da	por	conglomerados	del	Oligoceno)	ha	
servido para confirmar esta hipótesis. 
Como	veremos,	la	cartografía	y	la	
bioestratigrafía	refutan	estas	dataciones	
diacrónicas	 y	 muestran	 en	 vez	 de	 ello	
una	 deformación	 sincrónica	 en	 ambas	
rampas.	
9.3.2. revisión de las dataciones 
existentes de las unidades sin-
tectónicas desde Artesa del segre 
hasta Oliana
Meigs	et al.	(1996)	proponen	tres	
unidades	sintectónicas	datadas	mediante	
paleomagnetismo	en	el	Oligoceno-Mioce-
no	 inferior	 en	 sedimentos	 de	 la	 cuenca	
del	Ebro	de	la	región	Artesa	de	Segre	li-
mitando	con	la	rampa	de	las	Sierras	Mar-
ginales de la USC (fig. 9.20). Estas data-
ciones	son	coherentes	a	grandes	rasgos	
con	las	dataciones	de	unidades	similares	
hacia	el	W	en	el	autóctono	deformado	del	
Ebro,	a	lo	largo	del	límite	sur	de	la	unidad	
de	 las	 Sierras	 Marginales	 desde	 Artesa	
del Segre hasta Barbastro (Meigs, 1997; 
Senz y Zamorano, 1992; Martínez Peña y 
Pocoví,	1988).	
	 Las	 distintas	 unidades	 sintectóni-
cas	de	Oliana	comentadas	anteriormen-
te	y	datadas	en	el	 Eoceno	 superior-Oli-
goceno	 inferior	 (Burbank	et al.,	 1992a)	
son correlacionables cartográficamente 
con	las	de	Artesa	de	Segre	(datadas	en	
el Oligoceno inferior-Mioceno inferior; 
Meigs	et al.,	1996),	mediante	el	trabajo	
de	Maestro	et al.	(2000)	cuya	cartogra-
fía	 solapa	 espacialmente	 con	 las	 de	 los	
trabajos	citados.		Esta	correlación	implica	
por	 tanto	una	discrepancia	en	 las	data-
ciones	paleomagnéticas	asignadas	a	 las	
distintas	unidades.
 Podemos ver en el mapa de la fi-
gura	9.20	que	la	más	reciente,	la	unidad	
3	 propuesta	 por	Meigs	et al.	 (1996,	 en	
amarillo en la fig. 9.20), datada del Chat-
tiense	 inferior	 al	 Aquitaniense,	 se	 iden-
tifica en la cartografía de Maestro et al.	
(2000)	y	se	puede	continuar	en	dirección	
NE	hacia	Oliana	en	el	mapa	de	Burbank	
et al.	(1992a),	donde	se	atribuye	al	Ru-
peliense inferior (en amarillo, figs. 9.19 y 
9.21).	Esta	discrepancia	en	cuanto	a	las	
dataciones	 nos	 ha	 motivado	 la	 realiza-
ción	de	una	campaña	de	muestreo	para	
obtener nuevos datos bioestratigráficos 
en	los	conglomerados	continentales	de	la	
zona.	
Esta	 campaña	 de	 muestreo	 ha	
tenido	 éxito	 en	 uno	 de	 los	 muestreos,	
encontrándose	 un	 nuevo	 yacimiento	 de	
microvertebrados	denominado	Villaplana	
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figura 9.21: Cartografía	geológica	entre	Artesa	del	Segre	y	Oliana	según	Maestro	(2000). Posición	en	
la fig. 9.18 (2)
figura 9.20: Cartografía de las unidades tectosedimentarias 1, 2 y 3 en Artesa del Segre. Modificado 
de	Meigs	et al. (1996). Posición en la fig. 9.18 (3).
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al	pie	de	las	escamas	de	Peramola	en	la	
unidad	1	de	conglomerados	de	Burbank	
et al.	(1992a).	Presentamos	a	continua-
ción los nuevos datos bioestratigráficos y 
sus	implicaciones.
9.3.3. nueva datación bioestrati-
gráfica en Oliana, yacimiento de 
Villaplana
	 El	nuevo	yacimiento	de	microver-
tebrados	fósiles	de	Villaplana	se	encuen-
tra	 en	 las	 coordenadas	 UTM	 huso	 31N,	
X: 354.014, Y: 4.655.036 (fig. 9.22) en 
un	sedimento	margoso	lacustre	situado	a	
techo	de	una	unidad	 conglomerática	en	
su tramo final granodecreciente, sobre la 
que se dispone estratigráficamente otra 
unidad	 discordante	 de	 conglomerados	
groseros.
	 La	fauna	encontrada	de	interés	bio-
estratigráfico se compone de dos familias 
de roedores (fig. 9.23). Estos datos son 
aportados	a	este	trabajo	por	Nieves	Ló-
pez	Martínez	(com.	pers.):
	 1 Familia Cricetidae -	 	 	 	Atavocricetus 
atavoides,	 Freudenthal	 (1996)	 	 nomen 
nudum	 de	Eucricetodon aff. alberti,	 Pe-
laez-Campomanes (1987). M1 sup. izq.,	 	 	
de dimensiones 1,72 x 1,21 mm. Posee 
un	ectolofo	muy	desarrollado,	y	su	tama-
ño	 corresponde	 a	 los	 valores	 máximos	
respecto	a	la	población-tipo	de	la	especie	
descrita	en	Olalla-4,	localidad	del	Oligo-
ceno	basal	(MP21).	La	familia	Cricetidae	
aparece	en	Eurasia	en	el	Oligoceno	infe-
rior (Gran Ruptura de Stehlin).
	 2 Familia Theridomyidae -	 	 	 	Therid-
omys cf. T. calafensis. M1-2	 inf.	 dcho.,	
de dimensiones 2,79 x --; H = 2,32. Es 
por	tanto	algo	mayor	que	las	poblaciones	
del	 Oligoceno	 basal-inferior	 de	 Aguatón	
(MP21)	y	Calaf	(MP21/22).
	 La	datación	que	indica	esta	fauna	
es	Oligoceno	inferior	(MP21/22)	o	Rupe-
liense	 inferior,	biozonas	calibradas	en	el	
cron	 12r	 por	 Barberá	 et al.	 (2001)	 co-
rrelacionado	con	la	escala	geomagnética	
global	 de	 Cande	 y	 Kent	 (1995)	 en	 una	
edad	de	31-33	Ma.	
figura 9.22: Posición	del	yacimiento	de	micromamíferos	de	Villaplana	sobre	Ortoimagen.
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figura 9.24: Vista	panorámica	hacia	el	NE	del	yacimiento	de	Villaplana,	se	han	señalado	tanto	las	dis-
cordancias	progresivas	por	encima	del	yacimiento	como	las	“láminas	de	Peramola”	al	fondo.	Fotografía	
realizada	por	Nieves	López	Martínez.
figura 9.23: Dibujos	de	cámara	clara	de:	1	 -	Atavocricetus atavoides,	Freudenthal	 (1996)	 	nomen 
nudum	de	Eucricetodon aff. alberti, Pelaez-Campomanes (1987). M1 sup. izq y 2 - Theridomys cf. T. 
calafensis.	M1-2	 inf.	 dcho.,	 provenientes	 ambos	del	 yacimiento	de	Villaplana.	Realizados	por	Nieves	
López	Martínez.
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	 Este	 yacimiento	 se	 encuentra	 en	
la	unidad	de	conglomerados	1	muy	cerca	
del	techo	de	la	unidad	denominada	como	
conglomerados	2	en	el	trabajo	de	Burbank	
et al. (1992a) (figs. 9.19, 9.22 y 9.24). 
La	 edad	 de	 esta	 unidad	 conglomerática	
1	a	partir	de	tres	zonas	de	muestreo	pa-
leomagnético	 distinto	 es	 Priaboniense	
según	Burbank	et al.	(1992a),	 interpre-
tando	estos	autores	un	marco	 temporal	
en	 el	 que	 las	 unidades	 conglomeráticas	
1	a	3	son	priabonienses	y	 la	base	de	la	
cuatro	se	sitúa	próxima	al	límite	Eoceno-
Oligoceno.
	 Esta	segunda	discrepancia	de	eda-
des	nos	motiva	a	realizar	una	correlación	
temporal	 de	 las	 unidades	 conglomerá-
ticas	 sintectónicas	 a	 partir	 de	 los	 datos	
existentes.	
9.3.4. Correlación de unidades 
tectosedimentarias en la Cuenca 
del ebro
	 La	correlación	de	las	unidades	es-
tratigráficas de la cuenca del Ebro data-
das	cerca	de	su	límite	con	las	rampas	de	la	
USC	en	las	Sierras	Marginales	y	Oliana	se	
ha	realizado	sobre	la	escala	geomagnéti-
ca	global	de	Cande	y	Kent	(1995),	y	las	
edades	comentadas	a	continuación	están	
recalibradas sobre esa escala (gráfico fig. 
9.25).	Los	datos	en	los	que	se	basa	esta	
correlación	propuesta	aquí	proceden	de:
	 1-Datos	paleomagnéticos	de	Meigs	
et al.	(1996)	en	Artesa	de	Segre.
	 2-Datos	 paleomagnéticos	 Meigs	
(1997) al N de Alfarrás, inmediatamente 
al	W	de	la	anterior.
 3-Datos estratigráficos datados 
con	 dos	 yacimientos	 paleontológicos	 y	
cartográficos de Senz y Zamorano (1992) 
cerca	de	Peralta	de	la	Sal,	inmediatamen-
te	al	W	de	la	anterior.
	 4-Datos	 paleomagnéticos	 reinter-
pretados	 de	 Burbank	 et al.	 (1992a)	 en	
Oliana (fig. 9.19).
 5-Nuevos datos bioestratigráficos 
del	 yacimiento	 de	 Villaplana	 (apartado	
9.3.3).
	 Se	indican	además	las	posibles	co-
rrelaciones	de	estas	unidades	con	las	pro-
puestas	por	Pardo	et al.	(2004)	más	al	W	
de	la	cuenca	del	Ebro,	y	por	Del	Santo	et 
al.	(2000)	más	al	E	hacia	Cardona.
	 En	la	zona	de	Artesa	de	Segre,	la	
edad	de	la	unidad	1	de	Meigs	et al.	(1996,	
figs. 9.20 y posición en fig. 9.18) comen-
zaría	en	el	Bartoniense	medio,	y	tiene	dos	
posibilidades	de	correlación	para	su	lími-
te	superior:	o	Rupeliense	inferior	o	justo	
en	el	límite	Eoceno-Oligoceno.	Los	auto-
res	 favorecen	 la	 primera	 hipótesis,	 que	
es	también	la	utilizada	en	el	presente	tra-
bajo	(desde	la	base	del	cron	16N	al	cron	
12	N).	 La	 unidad	 2	 se	 situaría	 entre	 el	
Rupeliense	superior	y	el	límite	Rupelien-
se-Chattiense	(empieza	en	el	cron	11N	y	
abarca	casi	todo	el	cron	10).	La	unidad	3	
tendría	una	edad	intra-Chattiense	(desde	
el cron 9N al 7N). Las tres unidades están 
separadas	por	discontinuidades	mayores,	
con	hiatos	temporales	entre	ellas.
	 En	 la	 zona	 de	 Alfarrás,	 Meigs	
(1997) propone otras tres unidades tec-
tosedimentarias	 datadas	 mediante	 pa-
leomagnetismo.	La	unidad	1	iría	del	cron	
13N	al	10R	y	 se	extiende	a	 lo	 largo	de	
casi	todo	el	Rupeliense	(con	la	calibración	
antigua	de	Cande	y	Kent,	1992	comen-
zaba	 en	 el	 Priaboniense).	 Las	 unidades	
2 (del cron 9R al final del 9N)  y 3 (del 
inicio	del	cron	8R	hasta	el	8N)	tienen	una	
edad		intra-Chattiense.	
	 En	una	zona	más	al	W,	el	complejo	
sedimentario	de	Peraltilla	de	Senz	y	Za-
morano	 (1992)	es	datada	mediante	 co-
rrelación cartográfica con el yacimiento 
de	Peraltilla	(Alvarez	Sierra	et al., 1987) 
situado	en	calizas	a	techo	de	la	Fm.	Bar-
bastro	 (Calizas	 de	 Peraltilla)	 y	 de	 edad	
MP	23	(Rupeliense	medio	según	Cuenca	
et al.,	1992).	El	Complejo	Sedimentario	
de	Sariñena	de	Senz	y	Zamorano	(1992)	
es	datado	en	su	 techo	con	el	yacimien-
to	 clásico	 de	Santa	Cilia	 de	 edad	MN	1	
(base	del	Aquitaniense	según	Cuenca	et 
al.,	1992).
	 La	 correlación	 de	 estas	 unidades	
con	las	de	Burbank	et al.	(1992a)	requie-
ren	su	recalibración	a	partir	de	la	nueva	
datación bioestratigráfica de Villaplana de 
edad	Rupeliense	inferior,	situado	a	techo	
de	 la	 unidad	 1.	 La	 correlación	 magne-
toestratigráfica del tramo correspondien-
te,	en	base	a	los	datos	de	estos	autores,	
presenta	dos	niveles	de	magnetismo	nor-
mal	 separados	 por	 uno	 de	magnetismo	
inverso,	 lo	que	se	situaría	entre	el	cron	
12	R	y	13N.	La	unidad	2	se	situaría	entre	
el	 cron	9R	y	el	 12N,	 con	una	edad	Ru-
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figura 9.25: Correlación	de	las	distintas	unidades	tectosedimentarias,	descripción	detallada	en	apar-
tado	9.3.4.
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peliense	 superior-Chattiense.	 La	 unidad	
3	se	situaría	entre	el	9R	y	8R	de	manera	
tentativa	y	por	correlación.	Por	último,	la	
unidad	 4	 se	 sitúa	 por	 correlación	 equi-
valente	a	 la	3	de	Meigs et al.	 (1996)	y	
por	tanto	entre	la	base	en	el	Cron	8R	y	
el techo entre el 6Cr y 7N, ambas con 
edad	 intra	 Chattiense.	 Recordamos	 que	
estas	unidades	tenían	según	Burbank	et 
al.	 (1992a)	una	edad	priaboniense	para	
las	unidades	1,	2	y	3,	y	base	del	Rupe-
liense	para	la	4.	
Las	correlaciones	establecidas	con	
estas dataciones definen una serie de 
hiatos estratigráficos entre unidades tec-
tosedimentarias (fig. 9.25). El hiato que 
aparece	ahora	entre	las	unidades	1	y	2	de	
Burbank	et al.	(1992a)	es	mucho	mayor	
tras	la	nueva	correlación,	lo	cual	coincide	
muy	bien	con	 lo	observado	en	 la	carto-
grafía, pues las discordancias cartográfi-
cas	mayores	en	esta	zona	se	sitúan	entre	
estas	dos	unidades.	El	conjunto	de	hiatos	
resultantes	de	esta	correlación	aumentan	
en	amplitud	temporal,	primero	de	oeste	a	
este	y	luego	inversamente	hacia	el	oes-
te.
	 A	grandes	rasgos,	pero	de	mane-
ra	coherente,	la	unidad	3	de	Meigs	et al.	
(1996)	 coincidiría	 con	 la	 unidad	 T4	 de	
Pardo	et al.	(2004)	y	la	unidad	2	y	parte	
superior	de	 la	1	de	Meigs	et al.	 (1996)	
con	la	T3	de	Pardo	(2004).	Las	unidades	
de	conglomerados	1	y	2	de	Burbank	et al.	
(1992a)	en	Oliana	corresponderían	a	la	T	
3	de	Pardo	(2004)	y	las	3	y	4	con	la	T4	
(ver correlación de la fig. 9.25).
	 Hacia	el	E,	en	la	zona	de	Cardona,	
Del	Santo	et al.	(2000)	correlacionan	una	
serie	de	unidades	de	la	sucesión	terciaria	
del	Ebro	con	los	distintos	yacimientos	de	
la	 zona.	 Así,	 las	 unidades	U4,	 U5	 y	U6	
más	 jóvenes	 que	 proponen	 las	 correla-
cionan	con	los	yacimientos	de	Santpedor	
(MP	 21)	 y	 Calaf	 (MP	 22)	 del	 Oligoceno	
inferior	 según	 Cuenca	 et al.	 (1992)	 y	
por	tanto	equivalentes	de	la	unidad	1	de	
Meigs	et al.	(1996).
	 Hay	que	destacar	que	según	este	
cuadro de correlación de la fig. 9.25, el 
complejo	 sedimentario	 de	 Sariñena	 en	
el	 W	 es	 equivalente	 temporal	 de	 par-
te	 de	 la	 Fm.	 Solsona	 en	 el	W	 (Vergés,	
1999,	unidades	de	conglomerados	3	y	4,	
ver fig. 9.19). La evolución del frente de 
cabalgamientos	 de	 la	 USC	 en	 la	 rampa	
del	Segre	y	en	el	Pirineo	Oriental	resulta	
así	 recalibrada	y	 sincrónica	mediante	 la	
datación	 de	 estos	 conglomerados	 de	 la	
Fm.	Solsona	y	sus	equivalentes	laterales	
(conglomerados	de	Berga,	etc.).	No	exis-
te ninguna otra datación bioestratigráfica 
aparte	de	la	nueva	datación	de	Villaplana	
a	lo	largo	de	todo	ese	frente	(Cuenca	et 
al., 1992; Barberá et al., 2001; Pardo et 
al.,	2004).
9.3.5. Cartografía extendida de 
las unidades tectosedimentarias 
de meigs et al. (1996)
	
 En los mapas de las figuras 9.26a 
y	b	se	representa	una	nueva	cartografía	
geológica	de	la	zona	de	la	cuenca	del	Ebro	
entre	Artesa	del	Segre,	Oliana	y	Cardo-
na,	realizada	a	partir	de	las	cartografías	
1:50.000	en	 formato	vectorial	 ofrecidas	
por	el	departamento	de	medio	ambiente	
de la Generalitat de Cataluña, a partir de 
las	 cartografías	existentes	y	del	 trabajo	
de	correlación	de	unidades	tectosedimen-
tarias	 presentado	 en	 el	 apartado	 9.3.4	
(fig. 9.25). Los límites exactos de cada 
unidad	representada	en	el	mapa	pueden	
variar	 localmente,	al	no	haber	sido	rea-
lizado trabajo de campo específico para 
corroborarlos; aun así, el resultado final 
resulta	 coherente	 con	 la	 fotointerpreta-
ción	y	la	cartografía	existente	en	general	
y han sido pocas las dificultades encon-
tradas	en	su	realización,	pues	los	mapas	
utilizados	estaban	previamente	homoge-
neizados	por	el	organismo	que	gratuita-
mente	los	ofrece,	e	incluso	en	las	hojas	
291,	328	y	329	(Oliana,	Artesa	y	Pons,	
respectivamente)	se	reconocen	fácilmen-
te	las	unidades	y	líneas	de	capa	cartogra-
fiadas en los mapas de Maestro (2000, 
fig. 9.21), Meigs et al. (1996, fig. 9.20) 
y	Burbank	et al. (1992a, fig. 9.19).
 Las unidades cartográficas utiliza-
das son las definidas en Artesa de Segre 
por	 Meigs	 et al.	 (1996),	 fácilmente	 re-
conocibles	hacia	el	W	en	las	cartografías	
ya comentadas de Meigs (1997), Senz y 
Zamorano	 (1992),	 Martínez	 Peña	 y	 Po-
coví	(1988)	y	correlacionadas	en	su	con-
tinuación	en	las	Sierras	Exteriores	en	el	
margen	sur	de	la	cuenca	de	Jaca	(Teixell,	
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figura 9.26 a: Mapa geológico de parte del N de la cuenca del Ebro en el que se han cartografiado las 
unidades	tectosedimentarias	de	Meigs	et al. (1996) y equivalentes (fig. 9.25).
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figura 9.26 b: Mapa geológico de parte de la rampa de Oliana en el que se han cartografiado las uni-
dades	tectosedimentarias	de	Meigs	et al. (1996) y equivalentes (fig. 9.25).
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En la figura 9.26 a: Cartografía	base	tomada	de	la	serie	magna	digital	del	Departamento	de	Medio-
ambiente de la Generalitat de Cataluña. 1) A. de Oliana, 2) A. de Vilanova, 3) A. de Cardona, 4) A. de 
Sanahuja, 5) Artesa del Segre, 6) Comiols, 7) Yac. Villaplana.
En la figura 9.26 b: Cartografía	base	tomada	de	la	serie	magna	digital	del	Departamento	de	Medio-
ambiente de la Generalitat de Cataluña. 1) Comiols, 2) Yac. Villaplana, 3) “Escamas de Peramola”, 4) 
USC,	Isona.	
1996; Millán Garrido et al., 2000; Millán 
Garrido et al., 1996; Pardo et al., 2004; 
entre	otros).	Las	equivalencias	cartográ-
ficas y de edad aproximadas de estas 
unidades que se han realizado son (fig. 
9.25):
	 • Unidad	1	de	Meigs	et al.	(1996),	
en morado claro en todas las figuras: co-
rrelacionada	 a	 lo	 largo	 del	 anticlinal	 de	
Sanahúja	 mediante	 las	 cartografías	 de	
la	serie	Magna	y	hasta	Cardona	a	partir	
de	 las	correlaciones	de	Del	Santo	et al.	
(2000).	 En	 el	 anticlinal	 de	 Oliana,	 esta	
unidad	 estaría	 representada	 por	 la	 Fm.	
Margas	de	Igualada	y	la	unidad	de	con-
glomerados	1	de	Burbank	et al.	(1992a).	
Como	se	comentó	anteriormente,	el	yaci-
miento	de	Villaplana	se	sitúa	en	su	techo	
(ver fig.  9.26 b). 
• Unidad	2	de	Meigs	et al.	(1996),	
en naranja en todas las figuras: correla-
cionada	alrededor	del	 anticlinal	de	Vila-
nova	y	hacia	Cardona	a	partir	de	la	carto-
grafía	de	Maestro	(2000)	y	de	las	series	
Magna.	En	el	anticlinal	de	Oliana	correla-
ciona	aproximadamente	con	la	unidad	2	
discordante	 de	 Burbank	 et al.	 (1992a).	
Este	cuerpo	representaría	la	unidad	2	de	
Meigs	et al.	(1996).
• Unidad	3	de	Meigs	et al.	(1996),	
en amarillo en todas las figuras: correla-
cionada	mediante	la	cartografía	de	Maes-
tro	 (2000)	 con	 las	 unidades	 de	 conglo-
merados	3	y	4	de	Burbank	et al.	(1992a)	
en	 Oliana,	 y	 más	 al	 Este	 casi	 hasta	 la	
localidad	de	Solsona	alrededor	del	anti-
clinal	 de	 Vilanova	 a	 partir	 de	 las	 series	
Magna (fig. 9.26 a). 
	 Después	 de	 esta	 correlación	 car-
tográfica, todavía quedarían estratigráfi-
camente	 por	 encima	 de	 estas	 unidades	
los	conglomerados	más	altos	que	cubren	
el	Montsec	a	la	altura	de	la	localidad	de	
Comiols y cuya edad es desconocida (fig. 
9.26). Dentro de este marco cartográfico 
corresponderían	al	Chattiense	superior	o	
al	Mioceno	inferior,	lo	que	coincidiría	con	
la	 atribución	de	 edad	de	 los	 denomina-
dos “conglomerados de Graus” al W del 
Montsec,	 ya	 en	Huesca,	 (Martínez	 Peña	
y	 Pocoví,	 1988).	 Estos	 “conglomerados	
de Graus” por correlación cartográfica se 
sitúan	por	encima	del	yacimiento	de	San-
ta	Cilia	(edad	MN	1,	Aquitaniense	inferior	
según	 Cuenca	 et al.,	 1992)	 y	 recubren	
la	estructura	del	Montsec	en	 la	zona	de	
Tolva	 pero	 están	 deformados	 posterior-
mente	(Teixell	y	Muñoz,	2000).	Por	tanto	
están	en	una	situación	estructural	similar	
a	los	conglomerados	de	Comiols.
	 Según	esta	propuesta	de	correla-
ción	 y	 cartografía	 de	 unidades	 tectose-
dimentarias,	 todo	 el	 frente	 de	 cabalga-
mientos	de	la	USC	tendría	una	evolución	
temporal	muy	similar	desde	el	Oligoceno	
hasta	 el	 Mioceno	 inferior	 para	 todo	 su	
contorno (fig. 9.26), lo que resulta asi-
mismo	 coherente	 con	 las	 unidades	 tec-
tosedimentarias	involucradas	en	el	frente	
de	las	Sierras	Exteriores	en	la	Cuenca	de	
Jaca	(Pardo	et al.,	2004).	Esta	propues-
ta	implica	que	no	hay	una	diacronía	im-
portante	en	la	tectónica	sinsedimentaria	
entre	 la	 rampa	 del	 Segre	 y	 las	 rampas	
meridionales	de	las	Sierras	Marginales	y	
Sierras	 Exteriores	 aragonesas,	 aunque	
pueda	existir	una	migración	de	la	defor-
mación	en	el	tiempo	dentro	de	este	inter-
valo	temporal	en	la	larga	rampa	meridio-
nal,	como	detectan	Millán	et al.	(2000).
9.3.6. Implicaciones estructura-
les de la cartografía propuesta
	 A	 continuación	 se	 van	 a	 desgra-
nar	 una	 serie	 de	 implicaciones	 sobre	 el	
modelo	de	deformación	de	 la	USC	y	 su	
antepaís	 de	 la	 cuenca	 del	 Ebro,	 que	 se	
deducen	de	manera	relativamente	direc-
ta	a	partir	de	la	nueva	datación	aporta-
da	por	 el	 yacimiento	de	Villaplana	y	de	
la	correlación	de	unidades	temporales	y	
cartográficas realizada anteriormente. 
Sólo	se	van	a	comentar	aquellas	implica-
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ciones	relativas	a	la	evolución	estructural	
de	la	USC,	y	no	se	hará	mención	a	otras	
cuestiones	relativas	a	la	paleogeografía,	
correlación	de	unidades	en	detalle	o	evo-
lución	temporal	del	relleno	de	la	cuenca	
del	Ebro,	por	considerarse	fuera	del	con-
texto	del	presente	trabajo	y	merecedoras	
de	un	detallado	análisis.
	 Las	implicaciones	estructurales	en	
el	entorno	de	 la	USC	serán	comentadas	
de	 manera	 general,	 asignando	 grandes	
conjuntos	de	estructuras	a	estilos	de	de-
formación definidos, sobre el marco tem-
poral	y	geométrico	coherente	con	el	mo-
delo	que	se	está	desarrollando	a	lo	largo	
de	este	trabajo,	sin	realizar	un	pormeno-
rizado	estudio	de	 cada	estructura	ni	 un	
desarrollo	en	profundidad	de	 la	geome-
tría	tridimensional	resultante.	
	 Tras	el	estudio	de	las	implicaciones	
que	los	datos	presentados	anteriormente	
tienen	sobre	el	emplazamiento	de	la	USC	
y	 la	 deformación	del	 antepaís	 del	 Ebro,	
realizaremos	una	nueva	propuesta	de	in-
terpretación	del	modelo	de	deformación.
9.3.6.1. Emplazamiento de la USC
	 En	los	trabajos	previos,	el	empla-
zamiento	de	la	USC	se	consideraba	dia-
crónico,	 emplazándose	 primero	 la	 ram-
pa	oblicua	de	Oliana	en	el	Priaboniense	
(Burbank	et al.,	1992a)	y	posteriormente	
la	rampa	meridional	de	Sierras	Margina-
les	en	el	Oligoceno	inferior	(Meigs	et al.,	
1996).
Como	se	ha	indicado	anteriormen-
te, la nueva propuesta cronoestratigráfi-
ca y cartográfica indica que el intervalo 
temporal	en	el	cual	se	registra	actividad	
estructural	 mediante	 sedimentos	 clara-
mente	 sintectónicos	 es	 por	 el	 contrario	
muy	 similar	 en	 las	 Sierras	 Marginales	
y	 en	 la	 rampa	 de	 Oliana.	 Las	 unidades	
tectosedimentarias	 son	 correlacionables	
y	por	tanto	la	actividad	estructural	de	la	
rampa	de	Oliana	y	las	Sierras	Marginales	
también,	dentro	del	mismo	marco	 tem-
poral.
	 La	unidad	2	de	Meigs et al.	(1996),	
y	 sus	 equivalentes	 temporales	 según	el	
cuadro cronoestratigráfico de la fig. 9.25, 
representa estructuralmente el final del 
emplazamiento	 de	 la	 USC	 y	 el	 comien-
zo	 de	 la	 deformación	 interna,	 tanto	 en	
Oliana	 como	 en	 las	 Sierras	 Marginales	
según	sus	respectivos	autores	(Meigs	et 
al., 1996; Meigs, 1997; Senz y Zamora-
no, 1992; Martínez Peña y Pocoví, 1988; 
Burbank	et al., 1992a; ver figs. 9.28 y 
9.29, con posición en la fig. 9.27). Dado 
que	en	ambas	rampas	esta	deformación	
tiene la misma edad (final del Rupelien-
se,	 Oligoceno	 inferior	 reciente),	 de	 ello	
se deduce que el final del emplazamiento 
de	la	USC	es	aproximadamente	simultá-
neo	tanto	en	Sierras	Marginales	como	en	
la	rampa	de	Oliana.
	 Con	ello	se	invalida	uno	de	los	cri-
terios	que	sugerían	el	emplazamiento	ha-
cia	el	sur	de	la	USC,	la	supuesta	diacronía	
entre	una	rampa	de	Oliana	más	antigua	
y	 otra	 rampa	 meridional	 más	 reciente.	
Si	ambas	son	de	edad	similar	no	puede	
utilizarse este criterio para afirmar la su-
puesta	 dirección	 sur	 de	 emplazamiento	
de	la	USC	que	no	se	apoya	en	datos	de	
observación	 (y	 resulta	 únicamente	 una	
dirección	en	la	que	medir	un	acortamien-
to mínimo; cf. Burbank et al., 1992a: 7). 
9.3.6.2. Deformación interna de la 
USC y antepaís autóctono del Ebro
	 En	 la	 unidad	 de	 las	 Sierras	 Mar-
ginales	 de	 la	 USC,	 el	 acortamiento	 to-
tal	 calculado	 en	 dirección	N-S	 posterior	
al	 emplazamiento	 se	 sitúa	alrededor	de	
los 6 kilómetros desde el flanco norte del 
Montsec	 hasta	 el	 anticlinal	 de	 Barbas-
tro	(Meigs	et al., 1996; Teixell y Muñoz, 
2000) (fig. 9.28). Esta deformación en 
las	 Sierras	 Marginales	 se	 puede	 dividir	
en	dos	grandes	fases	según	Meigs	et al.	
(1996):
• 	 La	 primera	 fase	 con	 acorta-
miento	 de	 2.5	 km	 aproxima-
damente,	estaría	representada	
por	la	unidad	conglomerática	2	
de	Meigs	et al. (1996); se re-
suelve	 fundamentalmente	 en	
cabalgamientos	 fuera	 de	 se-
cuencia	y	en	deformación	inci-
piente	en	el	autóctono	del	Ebro	
(en	los	anticlinales	de	Sanahúja	
y	 Barbastro),	 aunque	 conlleva	
una	 ligera	 traslación	 sobre	 el	
plano	de	cabalgamiento	de	Sie-
rras	Marginales.	
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figura 9.27: Cartografía	de	estructuras	en	el	autóctono	del	Ebro	según	Vergés	(1992)	y	posición	de	los	
cortes de las figuras: 1) 9.29, 2) 9.30 y 3) 9.28. 
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figura 9.28: Evolución	estructural	del	margen	sur	de	la	USC,	en	colores	las	unidades	1,	2	y	3	de	Meigs	
et al. (1996). Posición en la fig. 9.27 (3), modificado de Meigs et al.	(1996)	
• 	 La	 segunda	 fase	 supone	 has-
ta	 3.5	 km	 de	 acortamiento,	 y	
se	produce	durante	y	después	
de	 la	sedimentación	de	 la	uni-
dad	conglomerática	3	de	Meigs	
et al. (1996); se resuelve fun-
damentalmente	 en	 el	 avance	
de	 los	 cabalgamientos	 fuera	
de	 secuencia,	 el	 comienzo	 del	
funcionamiento	 de	 Sanahúja	
y	 Cubells	 como	 retrocabalga-
mientos	 y	 principalmente	 en	
el	crecimiento	del	anticlinal	de	
Barbastro (fig. 9.28 F). 
Esta	evolución	estructural	de	gran-
des	 unidades	 es	 aceptablemente	 cohe-
rente	con	los	trabajos	y	propuestas	rea-
lizadas	en	otros	 lugares	de	 las	denomi-
nadas Sierras Marginales (Meigs, 1997; 
Senz y Zamorano, 1992; Martínez Peña y 
Pocoví, 1988; Teixell y Muñoz, 2000).
	 En	la	rampa	de	Oliana,	la	primera	
fase	 estaría	 representada	por	 la	 unidad	
2	de	Burbank	et al.	(1992a),	equivalen-
te	a	la	unidad	2	de	Meigs	et al. (1996); 
está	 ligada	 fundamentalmente	 a	 la	 gé-
nesis	 del	 horse	 I	 del	 duplex	 antiformal	
y	del	 imbricate	stack en	 la	rampa	de	 la	
USC	que	Burbank	et al.	(1992a)	propo-
nen	 como	 solución	 en	 profundidad.	 El	
acortamiento	calculado	a	partir	de	cortes	
compensados	en	dirección	N-S	por	estos	
autores	para	ese	intervalo	temporal	es	de	
casi 12 km (fig. 9.29 b). La segunda fase 
en	Oliana,	representada	por	las	unidades	
conglomeráticas	3	y	4	de	Burbank	et al.	
(1992a), se asocia al fin de la evolución 
del	mencionado	horse	I	y	a	traslación	so-
bre la rampa del sistema (fig. 9.29 a). El 
acortamiento	calculado	en	el	mismo	cor-
te	compensado	supone	más	de	12	km	en	
dirección	N-S.	
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figura 9.30: Tomado	de	Sans	et al.	(2003)	donde	se	muestran	las	diferentes	magnitudes	de	acorta-
miento y su acumulado en función de los parámetros de restitución para la estructura de El Guix (a), b) 
únicamente	mecánica		c)	con	layer paralell shortening. Posición en la fig. 9.27 (2).
En	el	corte	compensado	que	reali-
zan	estos	autores	no	se	incluye	el	acorta-
miento	producido	por	el	plegamiento	de	
los	conglomerados	superiores	de	Comiols	
asignados	 aquí	 al	 Chattiense	 superior-
Aquitaniense.	
En	este	momento	o	posteriormente	
es	cuando	comienza	la	génesis	de	los	an-
ticlinales	de	dirección	NE-SW	de	la	Cuen-
ca	del	Ebro	(Vilanova,	Cardona,	etc.),	se-
gún	Burbank	et al.	(1992a).
	 Por	tanto,	durante	el	emplazamien-
to	y	deformación	de	la	USC	y	del	antepaís	
del	Ebro	se	ha	estimado	un	acortamiento	
mínimo	en	dirección	N-S	bastante	inferior	
en	la	rampa	meridional	en	Artesa	(2,5	+	
3,5 = 6 km) que en la rampa oriental de 
Oliana (12+12 = 24 km).
9.3.6.3. Marco temporal del conjunto 
de pliegues oblicuos NE-SW
	 Estos	pliegues	se	desarrollan	en	la	
USC	y	en	el	autóctono	del	Ebro	con	pos-
terioridad	 al	 emplazamiento	 de	 la	 USC.	
Como	se	ha	comentado,	 la	edad	de	es-
tas	 estructuras	 en	 la	 “cuenca	 catalana”	
del	 Ebro	 hasta	 ahora	 se	 relacionaban	
con	 las	edades	de	evolución	propuestas	
en	la	rampa	de	Oliana	por	Burbank	et al.	
(1992a),	 que	 sitúan	 el	 comienzo	 de	 su	
evolución	en	los	equivalentes	a	su	unidad	
4	de	conglomerados	o	incluso	posterior.
 En los perfiles sísmicos de esta 
zona	de	la	cuenca	del	Ebro	se	observan	
datos	 que	 permiten	 precisar	 la	 génesis	
de	estos	pliegues:
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1	 -	 En	 ninguna	 de	 las	 líneas	 sís-
micas	 públicas	 observadas	 que	 atravie-
san	estos	pliegues	se	encuentran	discor-
dancias	progresivas	en	profundidad	que	
permitan	ser	atribuidas	al	crecimiento	de	
estas	estructuras.	
	 2	-	En	estas	líneas	sísmicas,	las	zo-
nas	profundas	tienen	relativa	buena	señal	
y	es	fácil	distinguir	el	nivel	de	despegue	
sobre	el	que	se	encuentran	los	pliegues.	
Hacia superficie, estas líneas cada vez 
presentan	más	 ruido	sísmico	y	es	difícil	
distinguir reflectores coherentes. 
	 Algunos	ejemplos	serían	las	líneas	
13 y 14 (Op. URT, año 1977, proyecto 
Cataluña)	 que	 pasan	 parcialmente	 por	
encima	de	las	estructuras	de	Climent,	Vi-
lanova	y	 Ponts,	 o	 la	 línea	2b	 (Op.	URT,	
año 1977, proyecto Cataluña) al norte 
del	sinclinal	de	Ponts,	en	donde	apenas	
se	aprecia	siquiera	el	propio	sinclinal,	ya	
que	tiene	que	haber	terminado	antes	ha-
cia	el	sur.	Las	tres	líneas	sísmicas	tienen	
una	dirección	aproximada	E-W.	
3	 -	Para	el	anticlinal	de	Vilanova,	
Vergés	 (1999)	 presenta	 un	 trazado	 de	
reflectores en profundidad a partir de 
una	 línea	 sísmica	 cedida	 por	 la	 empre-
sa	 SúriaK	 que	 cruza	 esta	 estructura	 en	
dirección	 E-W	 en	 su	 segmento	 más	 al	
norte.	En	esta	interpretación	se	observa	
claramente	 que	 no	 existen	 discordan-
cias	 importantes	 en	 la	 parte	 inferior	 de	
la	serie	plegada	que	el	autor	atribuye	a	
las	formaciones	Barbastro	y	Solsona.	Por	
otro	 lado,	 se	observa	una	 ligera	discor-
dancia en su interpretación en los reflec-
tores más altos, cerca de la superficie, 
pero ese reflector no está atribuido a una 
edad	concreta.
	 A	partir	de	 las	distintas	cartogra-
fías	 geológicas	 generales	 tampoco	 se	
observan discordancias cartográficas im-
portantes	que	pudieran	indicar	un	creci-
miento	gradual	de	estas	estructuras.	Esto	
parece	claro	en	los	sinclinales	de	Ponts	o	
San	Climent.	
	 	
	 Sólo	en	los	trabajos	de	Del	Santo	et 
al.	(2000)	se	hace	mención	a	una	discor-
dancia	progresiva	que	se	sigue	a	lo	largo	
de 4 o 5 km en el flanco SE de la estruc-
tura	de	Cardona.	Esta	discordancia	afecta	
a	sus	unidades	4	y	5,	incluidas	dentro	de	
la	unidad	1	de	Meigs	et al.	(1996).	Esta	
discordancia	 en	 todo	 caso	es	una	parte	
menor	del	relieve	estructural	que	genera	
la	estructura	de	Cardona,	que	llega	a	los	
1.5	 km	 (Sans,	 2003)	 y	 en	 ningún	 caso	
es	citada	ni	reconocida	en	ninguno	de	los	
estudios	estructurales	que	sobre	esta	es-
tructura	y	otras	similares	se	han	realiza-
do (Vergés, 1999; Vergés et al., 1992; 
Sans, 2003; Sans et al.,	2003).	Además,	
esta	discordancia	no	está	presente	según	
los	propios	autores	en	la	estructura	que	
estudian	más	hacia	el	SE	y	a	apenas	10	
km	de	la	anterior.
	 Aparte	 de	 esta	 discordancia	 me-
nor,	 los	pliegues	de	dirección	NE-SW	de	
la	cuenca	del	Ebro	entre	Oliana	y	Cardo-
na	son	en	lo	fundamental	posteriores	a	la	
unidad	1	de	Meigs	et al.	(1996),	en	con-
sonancia	 con	 lo	 observado	 en	 la	 sísmi-
ca	y	cartografías	de	la	zona.	Los	niveles	
estratigráficos más recientes propuestos 
para	 la	 cuenca	del	 Ebro	 en	 este	 sector,	
constituidos	por	la	unidad	3	de	Meigs	et 
al. (1996) y sus equivalentes cartográfi-
cos,	sí	parecen	discordantes	sobre	todos	
los	 demás	 materiales	 sobre	 los	 que	 se	
apoyan,	incluido	el	extremo	NE	del	anti-
clinal de Vilanova (ver fig. 9.26). Sin em-
bargo,	independientemente	de	que	sean	
o	 no	 discordantes	 y	 por	 tanto	 sintectó-
nicos	 con	 la	 génesis	 de	 estas	 estructu-
ras,	es	evidente	a	partir	de	la	cartografía	
que	también	están	deformados	por	estos	
pliegues.
	 Así	pues,	el	marco	temporal	dispo-
nible	para	la	datación	de	esta	deformación	
dúctil	no	está	muy	bien	acotado,	siendo	
posterior	a	unidad	1	y	activa	durante	y	
después	de	 la	 unidad	3	de	Meigs	et al.	
(1996).	Esto	quiere	decir	que	la	actividad	
comienza	después	del	Oligoceno	inferior	
reciente,	 entre	 el	 Oligoceno	 superior-
Aquitaniense	inferior	y/o	posteriormente,	
posterior	en	todo	caso	al	emplazamiento	
de	la	USC.	Este	tren	de	pliegues	oblicuos	
en	la	USC-antepaís	del	Ebro	indican	cla-
ramente	 un	 acortamiento	 en	 dirección	
NW-SE	 durante	 un	 lapso	 temporal	 que	
incluye	 las	 unidades	 de	 conglomerados	
2	y	3	de	Meigs	et al.	 (1996),	al	menos	
desde	el	Oligoceno	inferior	reciente	hasta	
después	del	Aquitaniense.
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9.4.1 Comparación de los distin-
tos datos de acortamiento en sie-
rras marginales-rampa del segre
	 Como	 anteriormente	 se	 comen-
taba,	 durante	 el	 lapso	 temporal	 que	 va	
desde	 el	 emplazamiento	 de	 las	 Sierras	
Marginales	hasta	la	actualidad	el	acorta-
miento	total	en	dirección	N-S	es	de	una	
magnitud aproximada de 6 o 7 km en un 
corte que incluye desde el flanco norte 
del	Montsec	hasta	el	anticlinal	de	Barbas-
tro	en	la	zona	de	Artesa	del	Segre	(Meigs	
et al., 1996; Teixell y Muñoz, 2000) (fig. 
9.28	D-E-F).	Sin	embargo,	para	el	mismo	
lapso	 temporal	 el	 acortamiento	 calcula-
do	 en	 dirección	N-S	 por	 Burbank	 et al.	
(1992a)	en	la	misma	región	de	la	lámina	
supera los 24 km en Oliana (fig. 9.28 a y 
b):
	 • Para	la	unidad	2	de	Meigs	et al.	
(1996)	 y	 equivalentes	 el	 acortamiento	
calculado	por	Meigs	et al.	(1996)	en	di-
rección	N-S	en	Artesa	de	Segre	es	de	2.5	
km	y	de	12	km	aprox.	para	un	corte	en	
Oliana	(Burbank	et al.,	1992a).
	 • Para	la	unidad	3	de	Meigs	et al.	
(1996)	 y	 equivalentes	 el	 acortamiento	
calculado	por	Meigs	et al.	(1996)	en	di-
rección	N-S	en	Artesa	de	Segre	es	de	3.5	
km	y	superior	a	12	km	para	un	corte	en	
Oliana	(Burbank	et al.,	1992a).
	 Hay	que	puntualizar	que	estos	cor-
tes	geológicos	son	en	dirección	práctica-
mente N-S (fig. 9.27) y que en dirección 
perpendicular	 al	 anticlinal	 de	 Oliana	 el	
acortamiento	 tiene	 que	 decrecer,	 asu-
miendo	un	emplazamiento	y	deformación	
en	dirección	sur.	
	 Los	acortamientos	en	el	autóctono	
del	Ebro	en	forma	de	anticlinales	de	di-
rección	NE-SW	no	son	excesivos	pero	sí	
significativos. Los estudios de detalle de 
estructuras como la de El Guix, Cardona 
o	Suria		proponen	acortamientos	de	casi	
300	metros	en	dirección	perpendicular	a	
las	 estructuras	 mediante	 la	 restitución	
de	cortes	compensados	(anticlinal	de	El	
Guix, Sans et al., 2003; ver fig. 9.30). 
	 Además,	 estos	 autores	 proponen	
cantidades	 de	 hasta	 dos	 e	 incluso	 tres	
veces	 más	 de	 acortamiento	 en	 esa	 di-
rección	por	procesos	evidenciados	de	la-
yer parallel shortening,	relacionados	con	
la	 respuesta	 reológica	de	 los	materiales	
que	 están	 involucrados	 en	 la	 deforma-
ción.	De	esta	manera,	para	la	estructura	
de El Guix calculan un acortamiento total 
en	dirección	perpendicular	a	su	traza	de	
899	metros	vía	 layer parallel shortening 
y	 de	 255	 metros	 de	 manera	 mecánica	
(fig. 9.30).
	
	 Estos	valores	de	acortamiento	me-
cánico	son	coherentes	en	general	con	los	
calculados	 por	 Vergés	 (1999)	 en	 otras	
estructuras	del	Ebro	(Cardona,	Vilanova,	
etc.).	 En	 total	 serían	diez	 estructuras	 a	
250	metros	por	estructura,	aproximada-
mente	2.5	km	de	acortamiento	mecáni-
co,	al	que	habría	que	sumar	entre	6	y	9	
km	más	para	compensar	los	procesos	de	
layer parallel shortening.
 Como	 comentabamos	 anterior-
mente,	 en	 dirección	 NW-SE,	 el	 acorta-
miento	en	la	rampa	de	Oliana	ha	de	ser	
menor	 a	 los	más	 de	 24	 km	propuestos	
por	Burbank	et al.,	(1992a),	pero	si	su-
mamos	los	acortamientos	calculados	para	
los	 pliegues	 oblícuos	 del	 Ebro	 (Sans	 et 
al.,	2003)	estimamos	que	aproximar	un	
acortamiento	total	de	25	km	en	dirección	
perpendicular	a	Oliana	sería	una	cantidad	
mínima	razonable.
	 En	 la	 hipótesis	 tradicionalmen-
te	admitida	de	un	desplazamiento	de	 la	
USC	hacia	el	sur,	la	rampa	meridional	de	
Sierras	Marginales	 considerada	 como	 la	
rampa	frontal	de	la	USC	debería	absorber	
más	acortamiento	que	la	rampa	de	Olia-
na	considerada	como	rampa	lateral	de	la	
USC.	
	 Por	el	contrario,	como	hemos	vis-
to,	 la	 cantidad	de	acortamiento	acumu-
lada	post-emplazamiento	de	 la	USC	por	
deformación	 interna	 en	 la	 cuenca	 del	
Ebro	en	la	estructura	de	Oliana	y	en	sus	
pliegues	correlativos	en	dirección	NW-SE	
es	muy	superior	a	la	cantidad	de	acorta-
9.4 Discusión y propuesta estructural para la deformación 
tardía en la UsC
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miento	registrado	en	dirección	N-S	en	la	
rampa	meridional	de	Sierras	Marginales	
en	la	zona	de	Artesa	del	Segre.	
	 Estos	 datos	 no	 son	 compatibles	
con	 la	 interpretación	 clásica	 de	 un	 em-
plazamiento	 de	 la	 USC	 hacia	 el	 sur,	 y	
por	tanto	se	deduce	la	necesidad	de	otro	
mecanismo	para	explicar	la	deformación	
post-emplazamiento.	 Proponemos	 aquí	
que	 la	 rampa	 de	 Oliana	 ha	 funcionado	
como	rampa	frontal	de	la	USC,	como	de-
sarrollaremos	a	continuación.	
9.4.2 Propuesta estructural para 
la deformación tardía en la UsC-
antepaís del ebro
	 Como	 hemos	 visto,	 ni	 la	 relación	
de	acortamiento	entre	ambas	rampas,	ni	
el	timing	relativo	de	los	sedimentos	sin-
tectónicos	 asociados,	 son	 compatibles	
con	la	propagación	hacia	el	antepaís	de	la	
USC	emplazándose	hacia	el	sur	con	una	
rampa	lateral	de	en	Oliana,	como	se	ha-
bía	supuesto	clásicamente.
Por	tanto,	la	orientación	y	disposi-
ción	escalonada	de	los	pliegues	oblicuos	
en	la	USC	y	sus	correlativos	en	la	cuenca	
del	Ebro	(Oliana-cuenca	potásica	catala-
na)	no	son	compatibles	con	una	génesis	
por	 acortamiento	 en	 dirección	N-S.	He-
mos	estimado	que	los	acortamientos	to-
tales	acumulados	desde	la	parte	alta	del	
Oligoceno	superior	hasta	algún	momento	
posterior	al	Aquitaniense	son	de	aproxi-
madamente	 25	 km	en	 dirección	NW-SE	
en	Oliana	y	según	Meigs	et al.	(1996)	de	
algo	más	 de	 6	 en	 dirección	N-S	 en	Ar-
tesa.	Se	puede	apreciar	en	las	cartogra-
fías generales de la cuenca del Ebro (fig. 
9.31)	que	en	las	inmediaciones	de	la	USC	
la deformación en superficie en forma de 
pliegues se refleja en dirección SE a más 
de	45	km,	mientras	que	en	dirección	S	
no	alcanza	más	de	12	(comparar	las	dis-
tancias	entre	la	rampa	frontal	de	Oliana	
y el anticlinal de El Guix, con la distancia 
entre	las	Sierras	Marginales	y	el	anticlinal	
de	Barbastro,	respectivamente).
Por	tanto,	proponemos	que	al	me-
nos	a	partir	de	 la	unidad	2	de	Meigs	et 
al.	 (1996)	 (Oligoceno	 inferior	 reciente),	
la	 rampa	 de	 Oliana	 funcionó	 como	 una	
rampa	 frontal,	 propagando	 la	 deforma-
ción	en	forma	de	pliegues	hacia	el	SE	en	
la	 cuenca	del	Ebro	y	hacia	el	NW	en	 la	
USC ya emplazada (fig. 9.31). Este nue-
vo	esquema	de	funcionamiento	post-em-
plazamiento	de	la	USC	sobre	el	autócto-
no	del	Ebro	implica	un	vector	de	máximo	
acortamiento	de	dirección	NW-SE	(N135)	
en	vez	de	N-S.
	 Los	pliegues	del	Ebro	y	los	pliegues	
oblicuos	de	 la	USC	descritos	en	el	capí-
tulo	5	responderían	genéticamente	y	en	
evolución	temporal	a	los	mismos	paráme-
tros.	Su	génesis	se	relaciona	con		acor-
tamiento	general	en	dirección	NW-SE,	lo	
que	debe	relacionarse	con	la	propagación	
de	la	deformación	desde	la	rampa	frontal	
de	Oliana	hacia	el	antepaís.	Su	morfolo-
gía cartográfica sigmoidal está retocada 
por	las	fallas	de	tipo	R	generadas	en	un	
régimen	de	deformación	por	transpresión	
dextral	(apartado	9.2).
	 Tambien	se	ajustarián	a	este	vector	
de	acortamiento	el	desarrollo	de	la	par-
te	más	joven	de	la	estructura	de	Oliana,	
incluyendo	algunas	de	las	deformaciones	
en	 las	 láminas	 de	 Peramola	 o	 la	 última	
actividad	del	cabalgamiento	del	Montsec	
en	forma	de	cabalgamiento	fuera	de	se-
cuencia	(Burbank	et al.,	1992a).
	 Habiendo	retrodeformado	en	este	
trabajo	 la	 componente	 por	 transpresión	
dextral	dominada	por	cizalla	simple	en	el	
anticlinal	de	Oliana	(apartado	9.2),	la	di-
rección	de	Oliana	previa	a	la	deformación	
por	transpresión	dextral	nos	aproximaría	
a	 la	 dirección	 general	 de	 acortamiento	
para	 la	generación	de	 los	pliegues	obli-
cuos.	Esta	dirección	restituida	de	Oliana	
se	sitúa	aproximadamente	N	45,	por	tan-
to	la	dirección	de	acortamiento	resultan-
te sería N 135 (fig. 9.31). 
	 Al	menos	a	partir	de	la	unidad	2	de	
Meigs	et al.	(1996),	la	rampa	de	Sierras	
Marginales	debió	 funcionar	como	rampa	
lateral	u	oblicua	de	la	USC,	propagando	
la	deformación	en	forma	de	pliegues	ha-
cia	el	S	en	la	cuenca	del	Ebro,	como	por	
ejemplo	una	parte	importante	del	desa-
rrollo	del	anticlinal	de	Barbastro	que	tuvo	
lugar	en	el	intervalo	temporal	represen-
tado	por	la	unidad	2	(Meigs	et al., 1996; 
Meigs, 1997; Senz y Zamorano, 1992; 
Martínez Peña y Pocoví, 1988; Millán Ga-
rrido	et al., 2000; etc.; fig. 9.31).
IMPLICACIONES; PROPUESTA ESTRUCTURALCAPÍTULO 9
244
Todo	 el	 cinturón	 de	 cabalgamien-
tos	 surpirenaicos,	 desde	 Oliana	 al	 Este	
hasta	 las	 Sierras	 Marginales	 y	 su	 con-
tinuación	en	 la	 falla	de	Loïti	 (Thomas	y	
Delfaud,	1990),	pasando	por	el	frente	de	
cabalgamientos	de	la	cuenca	de	Jaca	en	
las	Sierras	Exteriores	tendría	un	registro	
sintectónico	de	evolución	temporal	com-
parable (Puigdefábregas, 1975; Millán et 
al. 1995; Teixell y García Sansegundo, 
1995; Teixell, 1996; Pardo et al., 2004; 
entre	otros).	Sí	existe	una	migración	tem-
poral	de	la	deformación	tardía	de	E	a	W	a	
lo	largo	de	esta	extensa	zona,	los	nuevos	
datos bioestratigráficos indican que no es 
muy	importante.	
Con	 estos	 resultados	 se	 refuta	 la	
hipótesis	propuesta	por	otros	autores	que	
interpretan	la	deformación	post	emplaza-
miento	de	la	USC	y	del	autóctono	del	Ebro	
como	respuesta	a	un	acortamiento	de	di-
rección	N-S	que	se	habría	propagado	ha-
cia	el	oeste	durante	un	largo	periodo	de	
tiempo	(más	de	10	millones	de	años).	Sin	
embargo,	 estos	 resultados	 no	 invalidan	
la	 hipótesis	 tradicional	 de	 un	 emplaza-
miento	de	la	USC	en	dirección	N-S	previo	
a	 su	 deformación	 post-emplazamiento.	
El	emplazamiento	de	la	USC	es	anterior	
a	 la	 deformación	 tardía	 aquí	 estudiada	
y	 los	 resultados	 que	 hemos	 presentado	
se refieren a la deformación posterior al 
emplazamiento	 de	 la	 USC,	 posterior	 al	
Oligoceno	 inferior	 (intervalo	 de	 tiempo	
registrado	en	la	unidad	2	de	Meigs	et al.	
(1996).	Antes	de	ese	periodo	no	existen	
datos	concluyentes	para	 inferir	 la	direc-
ción	del	vector	de	emplazamiento	de	 la	
USC	sobre	su	autóctono	relativo.	
	
	 La	 deformación	 tardía	 en	 la	 USC	
y	autóctono	del	Ebro	muestra	por	tanto	
dos	estilos	de	deformación	que	 respon-
den	a	dos	orientaciones	acortamiento	en	
dos	 fases:	 el	 acortamiento	 en	 dirección	
NW-SE	(con	un	vector	próximo	a	N	135)	
sería	 anterior	 a	 la	 transpresión	 dextral	
dominada	por	cizalla	simple	(con	un	vec-
tor	ESE	muy	próximo	a	N	95),	ya	que	las	
estructuras	frágiles	tipo	R	y	R2	cortan	y	
deforman	 las	 estructuras	dúctiles	gene-
radas	durante	el	acortamiento	NE-SW.
	 La	relación	espacial	y	temporal	de	
ambos	estilos	de	deformación	dentro	de	
un	marco	estructural	regional	de	conver-
gencia	oblícua	se	comentará	en	el	capi-
tulo	11	dedicado	a	la	discusión	de	estos	
problemas.
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	 Se ha detectado deformación por 
transpresión dextral en el núcleo axial del 
orógeno Pirenaico expresada en forma de 
lineamientos estructurales en los MDTs, 
reinterpretación de estructuras previas 
(banda de deformación de tipo X del Tet-
Montsec), etc. También esta descrita en 
esta misma zona deformación por trans-
presión dextral por otros autores, aunque 
está discutida en cuanto a su datación 
(alpina o varisca). Con la propuesta que 
se va a realizar se pretenden datar al-
gunas de las estructuras más relevantes 
del núcleo Axial relacionadas con defor-
mación heterogénea no coaxial y mostrar 
las implicaciones más generales de esta 
datación.
CAPÍTULO	10.	DEFORMACIÓN	POR	TRANSPRESIÓN	DEXTRAL	
DOMINADA	POR	CIZALLA	SIMPLE	EN	EL	NÚCLEO	AXIAL	DE	
LOS	 PIRINEOS,	 DATACIÓN	 DE	 ESTRUCTURAS	 E	 IMPLICA-
CIONES	GENERALES
10.1	Núcleo	Axial	del	Pirineo	Central
 La Zona Axial Pirenaica, a grandes 
rasgos, se interpreta estructuralmente 
como un antiforme asimétrico, vergente 
al sur y con inmersión hacia el W, for-
mado por la imbricación y apilamiento de 
láminas de basamento con una cobertera 
adelgazada y discontinua de materiales 
postvariscos (Gil Peña, 2004) (fig. 10.1). 
Gran parte de la Zona Axial presenta un 
importante cinturón milonítico afectado 
por bandas de cizalla asociada (fig. 10.2). 
Hasta el momento, el significado de este 
cinturón está discutido y se atribuye tan-
to a deformación alpina como a varisca 
(Fontboté y Guitard, 1958; McCaig y Mi-
ller, 1986; Carreras y Cirés, 1986; Evans 
et al., 1997; Gleizes et al., 1998; Carre-
ras, 2001; Gil Peña, 2004, etc.).
10.1.1	Bandas	de	cizalla
 En general, asociadas a estas ban-
das de cizalla se encuentran dos tipos de 
rocas, milonitas y cataclasitas (ver Ca-
rreras y Cirés, 1986; McCaig, 1986 y Ca-
rreras, 2001). La mayor parte de las ro-
cas miloníticas se formaron a lo largo de 
fallas dúctiles o bandas de deformación 
localizadas en rocas cristalinas desarro-
lladas bajo condiciones de facies de es-
quistos verdes (Zwart, 1979; Carreras et 
al. 1980; Carreras y Cirés, 1996; Geys-
sant et al., 1980; Lamouroux et al. 1981; 
Passchier, 1982; McCaig, 1984 y McCaig, 
1986, etc) y condiciones de temperatu-
ra calculadas de entre 250 a 400 grados 
para las cataclasitas y de entre 400 y 450 
grados para las milonitas (McCaig, 1986). 
Las cataclasitas y cataclasitas foliadas 
son comunes en fallas, cabalgamientos o 
fracturas, que en algunos casos pueden 
ser correlacionadas con bandas miloníti-
cas (Lamoroux, 1976; Carreras y Cirés, 
1986; McCaig, 1986). Aparentemente 
existe una transición continua en el tiem-
po entre una deformación bastante dúc-
til en rocas cristalinas hacia una cizalla 
dúctil heterogénea en bandas discretas, 
que terminaría con una deformación por 
fallas frágiles menores que generarían 
las cataclasitas (esto se observa en el 
Pirineo oriental, Granodioritas de Roses, 
Simpson et al., 1982). En las granodio-
ritas de la Jonquera y Rodes se observa 
un cambio gradual de SW a NE de las fa-
cies de deformación que marcan un in-
cremento importante de la ductilidad en 
estas “bandas miloníticas” (Carreras y 
Cirés, 1986). 
La más importante de todas ellas 
es la denominada falla de Meréns (Zwart, 
1958)(fig. 10.2). Tiene una dirección ge-
neral E-W y se continúa a lo largo de más 
de 100 Km desde el Andorra hacia el W. 
Desarrolla una “banda milonítica” en la 
que Lamoroux et al. (1980 y 1981) reco-
nocen dos eventos de milonitización con 
diferentes asociaciones minerales, una 
más antigua y de relativo alto grado y 
otra más joven con asociaciones de baja 
temperatura.
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Los granitoides intrusivos varis-
cos están cortados por las “bandas mi-
loníticas” y el grado de milonitización es 
muy variable en los distintos macizos. En 
general, la frecuencia de los granitoides 
milonitizados aumenta hacia el norte del 
segmento relacionado con la cadena va-
risca (granitoides intrusivos de Bassiès, 
Querigut, East Mont Lluis, noreste de La 
Jonquera, Rodes y Roses), mientras que 
las bandas miloníticas importantes son 
menos abundantes e incluso ausentes 
hacia el S (Maladeta, Andorra y Cade-
na Costero-Catalana) (Carreras y Cirés, 
1986).
 Los marcadores del desplazamien-
to de estas estructuras indican movi-
mientos en dirección e inversos, que va-
rían de localmente dominantes en direc-
ción en Cabo Creus, a dominantemente 
inversos en la falla de Meréns (Carreras, 
2001). Estas bandas de cizalla en general 
presentan dos direcciones cartográficas 
principales E-W y NW-SE (fig. 10.3). Las 
de dirección E-W son dextrales con com-
ponente predominante inversa (ej. fallas 
de Meréns y Toés) mientras que las de di-
rección NW-SE son dextrales con compo-
nente inversa (ej. fallas de St. Barthele-
my y Cabo de Creus) (Zwart, 1958; Gui-
tard, 1970; Carreras y Santanach, 1973; 
Carreras et al., 1980; Geyssant el al., 
1980; Passchier, 1982; Saillant, 1982; 
Casas, 1984; Carreras y Cirés, 1986, Mc-
Caig 1986; McCaig y Miller, 1986; Carre-
ras, 2001; etc.).
En cuanto a la datación de es-
tas bandas, las relaciones de corte en-
tre las milonitas y los diferentes diques 
básicos presentes en el Pirineo axial no 
son conclusivos (Carreras y Cirés, 1986). 
Por otro lado, se han propuesto eviden-
cias parciales de la continuación de estas 
“bandas miloníticas” en las formaciones 
mesozoicas (Fontboté y Guitard, 1958; 
Lamoroux et al., 1980; Soula y Bessiére, 
1980) pero ésto no ha podido ser demos-
trado con total seguridad (Carreras y Ci-
rés, 1986). Los resultados de dataciones 
radiométricas en las milonitas de la falla 
de Meréns indican que el evento de re-
cristalización mayor fue hace menos de 
70 m. a. (McCaig y Miller, 1986).
10.1.1.1 La falla de Meréns
Esta estructura es una de las más 
estudiadas en el núcleo Axial de los Pi-
rineos y de la cual provienen la mayor 
parte de los datos y discusiones anterio-
res. Según Carreras y Cirés (1986) esta 
falla desarrolla una “banda milonítica” de 
hasta 500 metros de ancho cartográfico 
en superficie, con buzamientos de entre 
65 y 80 grados N (McCaig, 1986), forma-
da por zonas anastomosadas de intensa 
deformación, indicando claramente dis-
tribución no homogénea de la deforma-
ción en la zona de falla. Esta falla tiene 
componente inversa y dextral y la defor-
mación asociada es muy importante (Mc-
Caig, 1986) (fig. 10.3).
La falla de Meréns va paralela al 
tren regional de estructuras variscas y 
se puede continuar razonablemente du-
rante más de 100 Km en dirección E-W 
(fig. 10.2). Hacia el este forma el margen 
sur del macizo de Quérigut, pasa paralela 
al lado norte del sinclinal de Vilafranca 
y se continua con dudas hacia el cabal-
gamiento de Amelie (Fontboté y Guitard, 
1958; Autrand y Guitard, 1975), pudien-
do continuar en el “cinturón milonítico” 
de Pertús y en el margen sur de los ma-
cizos granodioríticos de Rodes y Roses, 
terminando finalmente en la costa me-
diterránea (Carreras y Cirés, 1986). Ha-
cia el oeste, posiblemente se continúe al 
sur del macizo de Astón y más al oeste 
la banda de deformación se difumina en 
las series de metasamitas y metapelitas 
Cambro-Ordovícicas de bajo grado, divi-
diéndose en bandas de deformación de 
menor entidad (Carreras y Cirés, 1986). 
Una de estas, la de Port Vell, se 
considera la continuación principal de 
esta estructura hacia el W, que algunos 
autores extienden hasta el anticlinorio de 
Pallaresa  e incluso hasta el NW del ma-
cizo de Cauterets (ver discusión en Ca-
rreras y Cirés, 1986) (posición en la fig. 
10.1).
A lo largo de toda su longitud (Sai-
llant, 1982), la “banda milonítica” de Me-
réns lleva asociadas estructuras menores 
(ej. en el macizo de Astón, con entre 5 y 
30 metros de potencia) asintóticas y con 
comportamiento inverso con componen-
te dextral (McCaig, 1986; fig. 10.3). 
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Tanto la “banda milonítica” de Me-
réns como el conjunto de fallas asintóti-
cas cortan y desplazan de manera clara 
las isogradas metamórficas variscas y las 
unidades neisicas, con saltos aproxima-
dos para la falla de Meréns de entre 3 y 5 
Km para el SE del macizo de Aston, aun-
que este salto es variable y en otros lu-
gares es mucho menor (McCaig, 1986).
Aparentemente el bloque norte de 
la falla de Meréns está ligeramente ele-
vado con respecto al sur (Zwart, 1958 
y 1965; Saillant, 1982; Mccaig, 1984) y 
no es posible considerar esta estructura 
como una falla o cabalgamiento mayor 
(Carreras y Cirés, 1986; McCaig, 1986; 
McCaig y Miller, 1986). 
En Port Vell, la continuación de la 
falla de Meréns se relaciona directamen-
te con las estructuras de plegamiento y 
las secuencias de eventos de plegamien-
to mayores del núcleo axial pirenaico y 
por tanto con los dominios estructurales 
denominados supraestructura e infraes-
tructura (Carreras y Cirés, 1986).
10.1.2	Dominios	estructurales	va-
riscos	 denominados	 infraestruc-
tura	y	supraestructura	en	 los	Pi-
rineos
El basamento de los Pirineos está 
representado por rocas paleozoicas. Se-
gún las diversas interpretaciones, el de-
sarrollo de foliaciones y pliegues alpinos 
es muy limitado en estos materiales y 
casi toda la deformación observable está 
atribuido al Varisco a excepción de los ca-
balgamientos dirigidos al sur, que elevan 
los materiales de basamento y generan 
una rotación variable de éstos (García 
Sansegundo, 2004). La Zona Axial pire-
naica ha sido dividida en dos dominios 
estructurales ya tradicionales, denomi-
nados infraestructura y supraestructura 
(Zwart, 1963), e independientemente 
de la relación temporal de fases de de-
formación (que varia según autores, ver 
Zwart, 1963; Zwart, 1981 y Verhoef et 
al., 1984) estos dominios consisten en:
 
• Infraestructura, caracterizada por 
el buen desarrollo de estructuras subho-
rizontales, con trazado aproximado E-W.
Figura10.3:	Cartografía de la falla de Meréns y estructuras asociadas tipo R en la zona entre el macizo 
de Aston y el de Hospitalet. Tomado de McCaig (1996). Posición en la fig. 10.2.
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• Supraestructura, caracterizada 
por el desarrollo de pliegues  y foliacio-
nes tectónicas asociadas, generalmente 
con trazado E-W, que se disponen desde 
subverticales a fuertemente vergentes al 
sur.
Carreras y Cirés (1986) relacionan 
estos dos dominios estructurales con la 
continuación W de la “banda milonítica” 
de Meréns en la banda de deformación 
de Port Vell, mediante cartografía y aná-
lisis estructural de pliegues tardíos, es-
quistosidades regionales y mylonitic and 
transposition foliations. Esta estructura 
se sitúa en la zona de transición entre el 
domo de Astón y el de Pallaresa (Carre-
ras y Cirés, 1986).
Según estos autores, la banda de 
deformación de Port Vell y todas las ad-
yacentes de menor magnitud, corres-
ponden a bandas de deformación dúc-
til marcadas por pliegues apretados de 
foliaciones preexistentes con desarrollo 
de foliaciones tipo milonítico y transpo-
sed, la mayor parte de ellas transposed 
penetrative creenulation cleavages (fig. 
10.4). 
Estas foliaciones miloníticas en al-
gunos casos obliteran completamente las 
foliaciones preexistentes. Los pliegues 
evidenciados se aprietan más y rotan de 
manera antihoraria hacia la dirección pa-
ralela a las lineaciones de elongación, lo 
que puede ser interpretado en términos 
de deformación regional en régimen in-
homogéneo, mientras que el aumento de 
la frecuencia de los pliegues hacia la ban-
da de deformación de Port Vell indica que 
se puede excluir que éstos se generen 
por reorientación y apretamiento de plie-
gues anteriores. Se pueden seguir capas 
de mármol con continuidad atravesando 
la banda de milonitización, incrementán-
dose fuertemente la deformación de las 
capas de mármol a lo largo de la banda 
de deformación e indicando que no hay 
saltos significativos (fig. 10.4). 
Figura10.4:	Mapa estructural de la zona de Port Vell. Las líneas indican la traza de la foliación dominan-
te: 1) Esquistosidades regionales, 2) Mylonitic and transposition foliations, 3) Ejes de pliegues tardíos. 
Capas de mármol en negro; NE, no expuesto. Tomado de Carreras y Cires (1996).
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Figura10.5:	Corte geológico estructural a través de la banda de deformación de Port Vell en la zona del 
“Estany de Port Vell” (ver fig. 10.4), se han marcado las relaciones entre la banda de deformación y la 
infraestructura y la supraestructura. Modificado de Carreras y Cires (1996).
Figura10.6:	Tomado de Carreras (2001) a) Mapa simplificado y b) Sección de una de estas bandas 
de deformación en la zona del Cabo de Creus. En la sección se observa la relación entre las bandas de 
cizalla y la supraestructura.
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 Por todo ello, Carreras y Cirés 
(1986) afirman que existe una clara re-
lación genética entre el desarrollo de la 
banda de deformación de Port Vell y un 
evento tardío de plegamiento. De ningu-
na manera la “banda milonítica” de Port 
Vell se puede considerar una falla mayor 
dúctil (fig. 10.5). Los pliegues menores 
desarrollados son coherentes con un de-
sarrollo bajo un régimen de deformación 
regional no coaxial y con el desarrollo de 
los pliegues mayores de dirección E-W 
que constituyen la estructura predomi-
nante en el área cartografiada. Todo ello 
también es coherente con el desarrollo de 
la falla de Meréns. De esta manera, estos 
autores relacionan la supraestructura con 
la evolución de la falla de Meréns sobre 
un substrato previo con esquistosidades 
subhorizontales (la infraestructura; fig. 
10.5). Situaciones similares están descri-
tas en el E del núcleo Axial por Carreras 
et al. (1980) y Carreras (2001), en “ban-
das de deformación miloníticas” similares 
a la de Meréns y por algunos autores co-
rrelacionada como continuación de esta 
(fig. 10.6).
10.2	Discusión	e	implicaciones	sobre	las	bandas	de	defor-
mación	miloníticas
Por comparación cartográfica se 
puede comprobar que tanto las orien-
taciones como los comportamientos de 
estas bandas miloníticas se encuentran 
también en la cobertera mesozoica y ter-
ciaria del norte y sur del pirineo Axial. 
Sobre exactamente las mismas direccio-
nes (E-W, N 110 y N 140, de tipo in line, 
R y R2 respectivamente en este trabajo) 
se encuentran fallas o bandas de defor-
mación dextrales con componente inver-
sa variable, tanto en el núcleo Axial como 
en las unidades de cobertera.
En el apartado 7.2 mediante la uti-
lización del método RV sobre el modelo 
de elevaciones sombreado regional, que 
incluye el núcleo axial, se estudiaron es-
tos lineamientos y a pesar de que el mé-
todo es cualitativo muestra cómo estos 
lineamientos atraviesan completamente 
todos los dominios estructurales exis-
tentes, incluido el núcleo Axial. Estos li-
neamientos estaban contrastados con los 
trabajos realizados en campo en la USC 
(capítulo 4).
Esta continuación cartográfica y 
correlación en cuanto a direcciones y a 
comportamientos indica que la edad de 
estas “bandas miloníticas” es alpina; y 
por extensión con la relación demostrada 
a partir de los trabajos de Carreras y Ci-
rés (1986) y Carreras (2001), el dominio 
estructural denominado supraestructura 
es también de edad alpina, todo ello co-
herente con las dataciones de McCaig y 
Miller (1996).
Este escenario nuevo implica que 
las fallas dextrales que se observan en la 
USC son la expresión a niveles estructu-
rales más altos de similares estructuras 
a niveles estructurales más bajos (ban-
das miloníticas) en el núcleo Axial. En su 
conjunto, y según los datos de evolución 
térmica en el tiempo (apartado 10.1.1), 
marcan la evolución desde rocas de fa-
lla dúctil a frágil, exhumadas durante la 
evolución alpina de esta zona.
También se puede afirmar que una 
deformación heterogénea no coaxial es el 
mecanismo responsable para la génesis 
de estos conjuntos de estructuras tanto 
en el núcleo axial (Carreras y Cirés 1986; 
McCaig, 1986; McCaig y Miller, 1986; Ca-
rreras, 2001) como en las distintas uni-
dades de cobertera.
Según los trabajos de Carreras y 
Cirés (1986) y Carreras (2001), se puede 
deducir, a partir de esta nueva datación, 
que al menos el dominio estructural de-
nominado supraestructura es también de 
edad alpina (no es posible relacionar la 
infraestructura directamente con defor-
mación alpina, pero no es descartable).  
Todo esto implica una importante 
cantidad de deformación adicional que 
debe ser incluida dentro del marco de la 
deformación alpina. Por un lado la géne-
sis de estas “bandas de deformación mi-
loníticas” tipo falla de Meréns, por otro 
la deformación asociada a los dominios 
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estructurales denominados supraestruc-
tura e infraestructura, hasta el momento 
considerados como de edad varisca.
Además hay que contar con una 
importante cantidad de exhumación aso-
ciada a procesos de deformación hetero-
génea no coaxial, ya que en superficie se 
encuentran tanto bandas de deformación 
dúctil como frágil, asociadas a los mis-
mos mecanismos de deformación.
El intervalo temporal en el que 
se desarrolla este conjunto de estructu-
ras dúctiles en el pirineo Axial no queda 
excesivamente claro. Podría ser tardío 
como el desarrollado en la USC o comen-
zar incluso antes como parecen indicar 
los resultados de dataciones radiométri-
cas en las milonitas de la falla de Meréns 
de McCaig y Miller (1986) que indican un 
evento de recristalización mayor hace 
menos de 70 m. a. En cualquier caso, no 
se puede descartar la posibiblidad de que 
los cortejos de estructuras con saltos do-
minantes en dirección estén reactivando 
otras de edad Varisca y comportamientos 
similares.
A día de hoy, en el pirineo Axial, 
las únicas dataciones existentes sobre 
estas bandas de deformación y, al me-
nos, el dominio estructural denominado 
supraestructura son los trabajos radio-
métricos de McCaig y Miller (1986) y la 
datación por correlación cartográfica aquí 
realizada. Ello atribuye a estas estructu-
ras una edad tardía y en cualquier caso 
claramente alpina.
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Para los procesos de deformación 
tardíos en la USC se ha deducido la exis-
tencia de dos tipologías de deformación 
distintas: una de ellas responde a de-
formación por transpresión, ligeramente 
convergente y dominada por cizalla sim-
ple, en la que se generan fundamental-
mente fallas con salto predominante en 
dirección (capítulos 4 y 6 y apartados 9.1 
y 9.2) y otra, que genera principalmente 
pliegues y cabalgamientos de dirección 
NE-SW (capítulo 5 y apartados 9.3 y 9.4) 
y que, como más adelante explicaremos, 
responde a deformación por transpresión 
moderadamente convergente y domina-
da por cizalla pura. 
En el apartado 6.2 se construyó 
una elipse de deformación horizontal para 
el cortejo de fallas con saltos dominantes 
en dirección que muestra su incompatibi-
lidad con los pliegues y cabalgamientos 
de dirección NE-SW.
De manera genérica y para abre-
viar, nos referiremos a partir de ahora 
en algunos casos a “estructuras frágiles” 
como el conjunto de fallas con saltos do-
minantes en dirección y “deformación frá-
gil” a la tipología de deformación domina-
da por cizalla simple a la cual responden. 
También se denominarán “estructuras 
dúctiles” al conjunto de pliegues y cabal-
gamientos de dirección NE-SW en la USC 
y cuenca del Ebro y “deformación dúctil” 
a la tipología de deformación dominada 
por cizalla pura a la cual responden.
A continuación se discutirán en de-
talle estas dos tipologías de deformación 
tardía y su interrelación y compatibilidad 
espacial y temporal, tanto entre ellas 
como con el marco cinemático tardío de 
la Península Ibérica.
Estas dos tipologías de deforma-
ción comparten una extensión geográfica 
muy importante, pero temporalmente y 
únicamente a partir de los datos obteni-
dos en la USC es difícil establecer cuál ha 
sido su evolución en detalle. 
El final de la génesis de los plie-
gues de dirección NE-SW se produce du-
rante el  Aquitaniense o incluso después 
(apartado 9.3.6.3) y el cortejo de fallas 
con salto predominante en dirección, que 
corta y deforma estas estructuras, al me-
nos es activo desde el Vallesiense hasta 
la actualidad (banda de deformación tipo 
X del Tet-Montsec, relleno de la cuenca 
de la Cerdaña y actividad sismotectóni-
ca y neotectónica del NW peninsular; fig. 
11.19).
Este intervalo temporal que abarca 
gran parte del Mioceno deja un amplio 
margen especulativo que se quiere evi-
tar. 
Para precisar mejor la evolución 
temporal hemos de salir de la USC y en-
torno donde no hay sedimentos de la 
edad adecuada (Oligoceno terminal-Mio-
ceno medio) y buscar áreas afectadas 
por la misma tipología de deformación, 
que contengan sedimentos de este pre-
ciso intervalo temporal. Se estudiará, a 
partir fundamentalmente de datos biblio-
gráficos, la posible expansión del marco 
geográfico afectado por transpresión do-
minada por cizalla simple tanto hacia el 
NW como el centro-norte peninsular. 
 Esto permitirá interpretar ciertas 
cuencas, en general de tipo pull-apart, 
como vinculadas a esta “deformación 
frágil” y por tanto ampliar y precisar el 
intervalo temporal de actividad de esta 
tipología de deformación (todo ello confi-
gurará el apartado 11.1).
A continuación (apartado 11.2) se 
discutirán tanto las características como 
la tipología de la deformación que genera 
las estructuras de dirección NE-SW en la 
USC y cuenca del Ebro. 
Todo ello permitirá comparar las 
dos tipologías de deformación con el 
marco cinemático tardío de Iberia con 
respecto a Europa y explicar su evolución 
en términos de convergencia oblicua, 
transpresión generalizada y partición de 
la deformación (apartado 11.3).
 Por último se comentarán breve-
mente algunas de las implicaciones que 
estos modelos suponen a nivel de USC, 
Pirineo Axial y evolución estructural del 
norte peninsular (apartado 11.4).
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Esta tipología de deformación do-
minada por cizalla simple se expresa en 
la USC, los Pirineos, cuenca de Aquitania, 
cuenca del Ebro, etc., mediante profusos 
conjuntos de estructuras relativamen-
te rectilíneas con saltos predominantes 
en dirección y atribuidas según modelos 
teóricos y análogos a tipologías R, R2, T, 
X e in line y con direcciones generales N 
110, N140, N 165, N65 y N85-90 respec-
tivamente (ver capítulos 4 y 7). 
Las bandas de deformación tipo R, 
probablemente las estructuras más ca-
racterísticas de la deformación dominada 
por cizalla simple, llegan a tener hasta 3 
km de ancho y longitudes superiores a 
los 60 km. Se ha estimado un interespa-
ciado entre estas bandas de deformación 
de aproximadamente 2 km. Presentan 
morfologías anastomosadas en superficie 
y en las zonas con comportamiento más 
discreto se observan saltos en dirección 
de hasta 2 km. Las estructuras de tipo 
R2 e in line presentan en líneas generales 
saltos menores (apartado 4.4.1.4).
Las estructuras in line se interpre-
tan como rebotes paralelos de la PDZ re-
gional y por tanto se infiere la dirección 
de ésta como N85-90. Su posición se in-
terpreta situada hacia el N de la USC y se 
descarta la zona de las Nogueras como 
posible PDZ de conjunto por su orienta-
ción general cartográfica N110, corres-
pondiente a tipología R y por su pequeña 
magnitud en comparación con la enorme 
área geográfica afectada por esta tipolo-
gía de deformación (todo el NW de Iberia 
y S de Francia, como veremos a conti-
nuación).
Se ha detectado una banda de de-
formación regional de tipología X, sines-
tral con componente normal, que atravie-
sa la USC en dirección N65 y que genera 
su propio cortejo de estructuras tipo rie-
del sinestrales con componente normal 
(aquí denominadas XR2). La magnitud 
de los saltos de esta banda de defor-
mación es relativamente pequeña, pero 
interpretamos que es responsable de la 
génesis de las cuencas de pull-apart de 
la Cerdaña y Conflent, en el Pirineo Axial 
(ver apartado 9.1.5). Los rellenos sintec-
tónicos de estas cuencas están datados 
como Vallesiense-Reciente (Déperet y 
Rérolle, 1885; Golpe Posse, 1981; Philip 
et al., 1992; Grellet et al., 1993; Goula 
et al., 1999).
Las variaciones en las direcciones 
de las estructuras-tipo, sobre todo de las 
T (entre N 165 y N-S) y XR2 (entre N 25 
y N 40) que se generan a ángulos más 
grandes de la PDZ, han permitido inferir 
en USC la existencia de componente ro-
tacional horaria y antihoraria respectiva-
mente de entre 15 y 20 grados y asociada 
típicamente a los regímenes de deforma-
ción con dominancia de la cizalla simple 
(apartados 9.1.5 y 9.2.1).
Mediante la comparación con ex-
perimentos de laboratorio y la realización 
de la elipse de deformación horizontal se 
ha inferido que para esta tipología de de-
formación el ángulo de convergencia ge-
neral sobre una PDZ de orientación N 85-
90 es muy bajo (ver apartado 6.2). 
Además la morfología cartográfica 
en superficie de las estructuras asociadas 
parece estar condicionada por la existen-
cia o no de niveles dúctiles de despegue 
en el subsuelo y por el espesor de cober-
tera por encima de estos niveles dúctiles. 
Esto indica claramente que su compor-
tamiento está condicionado por la evo-
lucion de los niveles estructurales y por 
tanto por la arquitectura mecánica de las 
zonas afectadas.
Tanto los estudios de actividad 
neotectónica como los relacionados con 
mecanismos focales y mapas de epicen-
tros actuales son muy compatibles con 
esta tipología de deformación (apartado 
8.1).
 Procedemos en el siguente apar-
tado a estudiar esta tipología de “defor-
mación frágil” en el N y W de la Península 
con el objetivo de concretar la evolución 
temporal.
 
11.1 Deformación por transpresión dextral dominada por ci-
zalla simple
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11.1.1 Ampliación del marco geo-
gráfico de la “deformación frágil” 
al N y W peninsular
Mediante síntesis de cartografías 
previas, datos de la literatura, observa-
ciones de campo en otras áreas de la Pe-
nínsula y el uso de MDTs regionales se 
va a ampliar en este apartado la delimi-
tación geográfica del área afectada por 
transpresión dextral dominada por cizalla 
simple. Además, el área geográfica afec-
tada por este tipo de deformación propor-
cionará información sobre su génesis.
Al igual que vimos en el capítulo 7, 
la existencia de una serie de “estructuras 
frágiles” con unas orientaciones determi-
nadas con un comportamiento estructu-
ral definido y con la característica de ser 
rectilíneas en general y tardías, permitirá 
su identificación en otros lugares. Como 
anteriormente, la presencia de estructu-
ras tipo R, In line, X, etc., permitirán dis-
criminar qué áreas están afectadas por 
“deformación frágil”.
 No se pretende en ningún caso rea-
lizar un mapa acabado de lineamientos o 
estructuras, sino evidenciar la existencia 
de estas en gran parte del norte y oeste 
de la Península. Lo que a continuación se 
expone son solo algunos de los muchos 
ejemplos posibles de interpretación de 
estructuras conocidas como condiciona-
das genéticamente por transpresión do-
minada por cizalla simple.
 Las zonas elegidas para su rein-
terpretación contienen además elemen-
tos que permiten su datación, ya sea por 
bioestratigrafía, magnetoestratigrafía o 
por otros métodos.
11.1.1.1 Conjunto de fallas de Loïti
 Según Thomas y Delfaud (1990) 
durante el relleno Oligo-Mioceno de la 
cuenca de Jaca-Pamplona se desarrolla 
un conjunto de fallas con salto predomi-
nante en dirección, dextrales y de direc-
ción N 120-130 (fig. 11.1). 
 Estas estructuras, según los auto-
res, terminan en pliegues transversales 
de dirección N 30. La sedimentación con-
tinental de “los complejos molásicos” de 
edad Estampiense-Mioceno (yacimien-
tos de fauna continental de Santa Cilia y 
Ayerbe) parece estar involucrada en esta 
deformación, ya que los autores comen-
tan que a ambos lados de la falla de Loïti 
se dan cambios importantes en facies y 
espesor de las unidades continentales. 
Esto no confirma que las estructuras sean 
de la edad propuesta pero sí que son tar-
días.
 Así, los autores confirman que el 
denominado lineamiento de Huesca-Pam-
plona es una serie de fallas dextrales de 
dirección N 125, que están escalonadas a 
la izquierda y que configuran en algunos 
lugares restraining stepovers (p.ej. Lie-
dena). 
 Además, indican que existen otras 
estructuras dextrales similares a lo lar-
go del mencionado lineamiento. Éstas 
serían la falla de Sanguesa, el accidente 
que configura el margen SW de la sierra 
de Aloïz y la estructura que termina en 
el cierre periclinal de Santo Domingo, ya 
en la cuenca de Jaca. También encuen-
tran en la zona múltiples fallas sinestra-
les tardías de dirección N 30 (fig. 11.1). 
Estudios microestructurales en dos esta-
ciones diferentes confirman estos resul-
tados, según los mencionados autores.
11.1.1.2 Conjunto de fallas dextrales 
de Ubierna-Ventaniella
 A continuación se describe de 
manera muy somera el conjunto de es-
tructuras lineales de dirección media 
aproximada N 120-130 más continuo y 
sorprendente de los que en este trabajo 
se describen. El conjunto Ubierna-Venta-
niella, con su continuación en offshore, 
muestra a lo largo de toda su traza un 
carácter dextral, geometría rectilínea y 
buzamiento del plano de falla vertical a 
lo largo de más de 250 km. A su paso 
secciona todos los materiales del registro 
desde el Cámbrico al Terciario y desplaza 
en sentido dextral todas las estructuras 
generadas en las distintas fases orogéni-
cas. 
 Por estas características en el pre-
sente trabajo este conjunto de fallas se 
atribuye a una banda de deformación de 
tipo R.
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Figura 11.1: Posición y cartografía geológica a dos escalas de la banda de deformación dextral de Loïti, 
tomado de Thomas y Delfaud (1990).
Conjunto de fallas dextrales de Ubier-
na
 La falla de Ubierna, de dirección 
aproximada N 120, tiene una historia 
larga y complicada a lo largo de la evo-
lución alpina. Durante la convergencia 
esta estructura y su terminación SE en 
el denominado arco de Rojas han de en-
tenderse conjuntamente (Hernaiz, 1994; 
Rodríguez Cañas et al., 1994; Malagón et 
al., 1994 y Hernaiz et al., 1994).
 Según Hernaiz (1994), el último 
movimiento importante de esta estructu-
ra es claramente dextral y lo atribuye a 
un episodio temporal Ageniense-Astara-
ciense inferior (intra Mioceno).
 Esta estructura está prenuclea-
da en fallas extensionales relativas a los 
episodios de rifting relacionados con la 
evolución del Atlántico y con la apertura 
del golfo de Vizcaya. Junto con las fallas 
de Villamarín y Amaya (no nucleadas en 
otras estructuras previamente) forman 
un conjunto de fallas claramente dex-
trales que se sobreimponen y por tanto 
cortan y deforman estructuras previas de 
dirección NW-SE. Dichas estructuras pre-
vias están ampliamente descritas a partir 
de perfiles sísmicos, sondeos y geología 
de superficie (Hernaiz, 1994; Rodríguez 
Cañas et al., 1994; Malagón et al., 1994 
y Hernaiz et al., 1994).
 El trabajo de Hernaiz (1994) des-
cribe las estructuras asociadas a los últi-
mos movimientos importantes de la falla 
de Ubierna que se explican mediante me-
canismos de cizalla simple (fig. 11.2). 
 Según este autor, el patrón carto-
gráfico existente con estructuras tipo R, 
R’, etc., permite aplicar los modelos de 
Tchalenko y Ambrayses (1970). 
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 Esto también está confirmado por 
las microestructuras asociadas: bloques 
abudinados, estrías de falla de movi-
miento dextral (con cabeceos de entre 
0 y 15 grados), cataclasitas de diversos 
espesores que son coherentes en los pla-
nos de fallas con el movimiento predomi-
nantemente dextral, etc. El autor detecta 
también la existencia de releasing bends 
y en menor cantidad zonas de restraining 
bend. La existencia de materiales atri-
buidos al Neógeno pinzados en el plano 
de falla confirma la actividad reciente de 
este conjunto de estructuras.
 En la figura 11.3 se presenta un 
esquema estructural en detalle de un sec-
tor de la falla de Ubierna. En él se pueden 
observar las distintas tipologías estructu-
rales asociadas a deformación por cizalla 
simple. Se ha realizado sobre una ortofo-
tografía tomada del Sigpac (Sig Parcela-
rio Agrícola, ver metodología) integrando 
observaciones obtenidas en campo. 
 El conjunto de estructuras desa-
rrolladas es muy similar al descrito en la 
USC. En el área de la fig. 11.3 existe una 
desviacion de 20 grados en la dirección 
de la falla de Ubierna en comparación con 
la dirección de las fallas tipo R en la USC. 
Esta diferencia puede atribuirse a su si-
tuación en una zona de releasing (ver fig. 
11.3). En campo es frecuente encontrar 
también estructuras tipo T de dirección N 
170-180 y estructuras sinestrales tipo X 
de dirección N 30.
 La cantidad de movimiento en di-
rección de esta estructura no ha podido 
ser determinado ya que no se han encon-
trado marcadores a ambos lados del pla-
no de falla. Las estimaciones de los auto-
res no van más allá de pocos kilómetros. 
Hacia el norte esta banda de deformación 
se continúa de manera casi rectilínea 
con el conjunto de fallas de Ventaniella 
(fig.11.4).
Figura 11.3: Esquema estructural simplificado de una zona de la falla de Ubierna, posición en fig. 11.2. 
En rojo la zona deformada asociada a la falla dextral de Ubierna, en negro las estructuras tipo R2 y en 
azul anticlinales oblicuos desarrollados.
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Conjunto de fallas dextrales de Ven-
taniella
 Este conjunto de fallas de direc-
ción cartográfica media N 130 tiene una 
longitud que supera los 100 km y corta 
todo a su paso (fig. 11.4). Su traza rec-
tilínea y el buzamiento del plano de falla 
(vertical) permiten suponer que afectan 
a la totalidad de la corteza. 
 Su carácter tardío, al menos en 
parte (Martínez García, 1983), se mues-
tra en el desplazamiento dextral que ge-
nera sobre las unidades terciarias de la 
cuenca de Oviedo (en naranja en la fig. 
11.4), coherente con su continuación sur 
en el conjunto de fallas de Ubierna. Se-
gún Álvarez Marrón (1989), es una es-
tructura dextral con ligera componente 
inversa y elevación del bloque N. 
 En las diversas cartografías de la 
serie MAGNA se observan en las zonas 
aledañas a esta estructura infinidad de 
fallas con salto en dirección que encajan 
por sus direcciones, buzamientos verti-
cales y comportamientos con las diversas 
tipologías propuestas para la USC. 
 Las más evidentes son las de tipo 
R (N 110-120 dextrales) y las de tipo X 
(sinestrales de dirección NE-SW), que se 
aprecian en las hojas MAGNA de Careña-
Figura 11.4: Modificado de Alonso y Pulgar, 2004. Localización de las fallas de Ventaniella (en rojo) y 
Ubierna. En naranja la cuenca de Oviedo.
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Cabrales (nº 56), Burrón (nº 80), Potes 
(nº 81), Villaviciosa (nº 30) y Oviedo (nº 
29), por poner algunos ejemplos.
 El movimiento total en dirección 
de esta estructura no es evaluable al mo-
mento, pero se observan saltos discretos 
de más de 5 km en el límite NW de la uni-
dad del Pisuerga Carrión. Esta magnitud 
es comparable al resto de saltos obser-
vables en las distintas cartografías de la 
serie MAGNA. 
 Como se comenta en el siguien-
te punto, esta estructura se continúa de 
manera clara hacia el NW en el offshore 
del Cantábrico, con comportamiento si-
milar, rectilínea, dextral, falla de plano 
vertical de interés cortical y tardía (ver 
figs. 11.4 y 11.8).
11.1.1.3 Conjunto de fallas del no-
roeste peninsular (Galicia y Portugal)
 Para comprobar si la distribución 
espacial del conjunto de “estructuras frá-
giles” descrito en la USC se continúa de 
manera fehaciente en el noroeste de la 
Península Ibérica se realizará un estudio 
de lineamientos estructurales a partir de 
la topografía. 
 Al igual que en Cataluña, este es-
tudio se realiza tanto por interpretación 
directa del mapa de elevaciones som-
breado de la zona como por la aplicación 
del método teledetectivo RV. Una vez 
identificadas los posibles “lineamientos” 
existentes en éste, se comprobarán su 
naturaleza y comportamiento estructu-
ral mediante la comparación con los da-
tos que aportan las diversas cartografías 
geológicas y con los datos obtenidos de 
la literatura. Con ello de nuevo se preten-
de validar estos “lineamientos” como ele-
mentos estructurales reales, asociadas a 
deformación por transpresión dextral.
 El estudio bibliográfico que se rea-
liza para validar los “lineamientos” obser-
vados en el MDT calculado no pretende 
ser un trabajo de síntesis del estado de la 
cuestión sobre la estructura y evolución 
tardía en la zona noroeste de la Penínsu-
la. Solo se pretende evidenciar con datos 
suficientes la posibilidad de explicar par-
te de la fracturación tardía existente me-
diante mecanismos de deformación por 
transpresión dextral dominada por cizalla 
simple.
MDT de Galicia. Interpretación y apli-
cación del método del RV para telede-
tección
 Hemos construido un modelo de 
elevaciones sombreado para toda la re-
gión de Galicia (fig. 11.5a). La informa-
ción de partida se ha obtenido del depar-
tamento de Medioambiente de Galicia, en 
forma de mapa vectorial 1:200.000, con 
curvas de nivel cada 50 metros. 
 A partir de estos datos se constru-
ye un mapa de elevaciones sombreado, 
con resolución visual muy similar al uti-
lizado en Cataluña. El display gráfico del 
modelo es RGB: 152/153/153, la orien-
tación del sol es arbitraria, azimut N135 
y elevación sobre la horizontal de 30 gra-
dos.
 La fábrica estructural que se ob-
serva de inicio en el MDT de Galicia es 
significativamente rectilínea, a pesar de 
la alta complejidad estructural que pre-
configura el substrato. Los lineamientos 
rectilíneos que se observan, de manera 
más o menos continua atraviesan por 
completo, independientemente de por 
dónde pasen, el área ocupada por el mo-
delo, además son muy abundantes. 
 Estos lineamientos, algunos de 
más de 200 km, cortan sin apenas des-
viarse todos los diferentes materiales y 
dominios geológicos del área de estudio 
(fig. 11.5b). Esto es un claro indicador de 
que interesan a toda la corteza. 
 Las principales direcciones que se 
observan a partir de una interpretación 
directa sobre el modelo de elevaciones 
sombreado (figs. 11.5 a y b) son:
	 •	 Lineamientos de dirección N 
110.  Estos se observan en prácticamen-
te todo el área que ocupa el MDT. Trazas 
rectilíneas y continuas, que son mucho 
más abundantes en la zona norte de Ga-
licia. Por su orientación coincidirían per-
fectamente con estructuras de tipología 
R.
263
 •	Lineamientos de dirección N 165-
170. Junto con los anteriores, son los 
más evidentes en el modelo, igualmente 
rectilíneos y de continuidad importante 
(más de 200 km). Aunque se observan 
en todo el modelo, es en la costa oeste 
de Galicia donde son más llamativos. Po-
drían perfectamente coincidir con tipolo-
gías T según el elipsoide de deformación 
calculado para la USC.
 •	Lineamientos de dirección N 65. 
Estos son relativamente poco evidentes, 
aunque sí se observa alguno de longitud 
importante cruzando en esa dirección por 
la parte central del modelo. Por su orien-
tación podrían coincidir con estructuras 
de tipo X.
 •	 Lineamientos de dirección E-W. 
De gran tamaño, sólo se observa uno en 
la zona sur del MDT, pasando al sur de 
la ciudad de Orense. Aunque se localizan 
de manera dispersa por distintos lugares 
en Galicia, estos lineamientos están poco 
representados en comparación con los 
anteriores. Corresponderían a estructu-
ras tipo in line si lo comparamos con el 
patrón estructural de la USC.
 •	Lineamientos de dirección N 25. 
Al menos se observa un lineamiento im-
portante en esa dirección que tiene de 
manera más o menos continua más de 
200 km de longitud. Tampoco es de los 
más importantes en cuanto a número. 
Podría corresponder a una de las familias 
de estructuras tipo X.
 Ahora se procede a aplicar el mé-
todo de teledetección del realce visual al 
modelo de elevaciones sombreado, ade-
más se mide la dirección de los linea-
mientos que se observan y se atribuyen 
tipologías estructurales en función de su 
orientación (no se presentan los resulta-
dos gráficos obtenidos sino únicamente 
las medidas realizadas en ellos). Los re-
sultados son:
 N 25; dirección correspondiente a  
 lineamientos de tipo X.
 N 67; dirección correspondiente a  
 lineamientos de tipo X
 N 90; dirección correspondiente a  
 lineamientos de tipo in line.
 N 107; dirección correspondiente  
 a lineamientos de tipo R.
 N 110; dirección correspondiente  
 a lineamientos de tipo R.
 N 165; dirección correspondiente  
 a lineamientos de tipo T
 N 170; dirección correspondiente  
 a lineamientos tipo T.
 Los lineamientos obtenidos me-
diante RV coinciden perfectamente con 
los observados directamente sobre el 
MDT (comparar el diagrama de direccio-
nes obtenido, en negro en la fig. 11.5b, 
con los lineamientos cartografiados, en 
color). 
 La diferencia fundamental se en-
cuentra en que con el método RV todas 
se observan mucho más profusamente y 
en toda el área ocupada por el modelo, 
al igual que para Cataluña. Con lo obser-
vado mediante RV difícilmente se puede 
discriminar qué zonas están más o me-
nos deformadas, ya que incluso los ma-
teriales cuaternarios presentan en mayor 
o menor medida estos lineamientos.
 En conjunto, y como patrón ge-
neral, son coincidentes con las descritas 
anteriormente en el resto de zonas del 
norte de la Península Ibérica. 
 A continuación se compararán 
estos resultados también con los datos 
bibliográficos obtenidos de la literatura. 
Esto es lo que permitirá realizar definiti-
vamente la adscrición tipológica que has-
ta ahora se ha sugerido para estos linea-
mientos.
Datos obtenidos de la literatura y de 
las cartografías geológicas existentes
 Aquí se resumen algunas de las 
principales características de una serie 
de estructuras del noroeste peninsular 
(en, o cerca de Galicia) y que son perfec-
tamente cartografiables en el MDT pre-
sentado anteriormente. 
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 Estas estructuras están agrupadas 
en función de su comportamiento estruc-
tural (dextrales, sinestrales, extensiona-
les, etc.) y de sus orientaciones. Además 
las agrupaciones son ya interpretativas, 
al adscribir determinadas estructuras y 
su funcionamiento a tipologías concretas 
dentro del modelo estructural presenta-
do en la USC (deformación transpresiva 
dextral dominada por cizalla simple). 
 En los mapas de la serie magna 
del NO de la Península, consultables en la 
página web del IGME, se observan infini-
dad de fallas, en general marcadas como 
indiferenciadas, muchas de las cuales, 
por su orientación y comportamiento di-
rectamente deducido de la cartografía, 
pueden perfectamente ser atribuidas al 
modelo de “deformación frágil”.
 En algunos casos se hará referen-
cia a la evolución de ciertas cuencas o a 
su génesis, para resaltar las característi-
cas principales que condicionan su forma 
o evolución. En general las cuencas de 
las que se hará referencia son pequeñas 
y tienen potencias importantes en com-
paración con su tamaño. Algunas de ellas 
serán objeto de estudio más detallado en 
el apartado dedicado a la datación de la 
evolución estructural de estos conjuntos 
de “estructuras frágiles”.
 De cualquier forma, estas grandes 
estructuras de buzamientos subvertica-
les, por su desarrollo, longitud y anchu-
ra, así como por el hecho de atravesar 
limpiamente distintos tipos de materiales 
orientados de maneras diferentes y por 
cortar estructuras previas, han de con-
siderarse de escala cortical y por tanto 
interesando completamente al Macizo 
Hespérico (Vegas, 2005).
 En cuanto a su evolución tempo-
ral, según indican los distintos mapas es-
tructurales realizados en el offshore de 
Iberia, estas estructuras son posteriores 
a la subducción y consiguiente génesis 
del prisma de acrección alpino durante el 
Paleoceno-Eoceno en el norte peninsular 
(Derégnaucourt y Boillot, 1982; Boillot y 
Malod, 1988; Cabrera et al., 1996; Ál-
varez Marrón et al., 1997; Vegas, 2005; 
Santanach et al., 2005). 
 •	 Fallas dextrales tipo R. Dentro 
de esta tipología se incluyen las fallas de 
direcciones aproximadas N 110-135, ca-
racterísticamente rectilíneas, dextrales y 
de actividad relativamente reciente. Su 
longitud suele superar los 50 km y cortan 
estructuras y predisposiciones de mate-
riales anteriores. 
 Las fallas más importantes carto-
grafiadas son las de As Pontes, A Coruña 
y Meirama. Estas estructuras se siguen 
no solo en la parte emergida de Iberia 
sino también en el offshore del norte pe-
ninsular (Boillot y Malod, 1988).
Conjunto de fallas de As Pontes:
 Este conjunto de fallas (ver 11.6) 
tiene un ancho cartográfico de has-
ta 10 km y una longitud de hasta 
55 km según Cabrera et al. (1996). 
Su dirección cartográfica media es 
aproximadamente N 120. A lo largo 
de este conjunto de fallas, los mate-
riales de basamento (Precámbricos 
y Paleozoicos) están afectados por 
desplazamientos laterales dextrales 
de hasta un kilómetro. Según estos 
autores este conjunto de fallas es 
notablemente más complejo y an-
cho que los que se desarrollan más 
al sur. Lo dividen en dos conjuntos 
menores principales que presentan 
una ligera desviación oblicua con 
respecto a la dirección principal del 
tren de fallas. Son los segmentos 
de Pedroso-Moeche y de As Pontes-
Moiñonovo. Ambas estructuras es-
tán separadas por un relieve posi-
tivo, que los autores consideran re-
lacionado con la actividad de estas 
estructuras y lo interpretan como 
un compressive fault relay.
 Según estos autores, las cuencas 
generadas en el segmento de Pe-
droso-Moeche están relacionadas 
fundamentalmente con el desplaza-
miento dextral de este conjunto de 
fallas y ligadas también al funcio-
namiento de estructuras menores 
de dirección NE-SW y sinestrales, 
que denominan como asociadas de 
las grandes estructuras NW-SE. En 
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cualquier caso y en detalle, la evo-
lución de estas cuencas (Pedroso, 
San Saturnino y Moeche) es muy 
complicada (Cabrera et al., 1996).
 Las cuencas ligadas al segmento 
de As Pontes-Moiñonovo (As Pontes 
y Raupar) se localizan a lo largo de 
una falla dextral mayor y la compo-
nente inversa de ambas hace que se 
relacionen genéticamente con zonas 
de restraining bend. Igualmente que 
para las cuencas del segmento ante-
rior, su evolución estructural es muy 
compleja (Cabrera et al., 1996).
Conjunto de fallas de A Coruña:
 Esta banda de deformación, signi-
ficativamente menos estudiada que 
la anterior, cruza con dirección N 125 
aproximadamente desde el offshore 
al oeste de Galicia hasta más de 50 
Figura 11.6: Tomado de 
Santanach et al, 2005. 
Posición de las fallas de 
As Pontes y Meirama y 
cartografía de la falla de 
As Pontes.
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km tierra adentro (Heredia et al., 
2004). Igualmente genera una se-
rie de cubetas terciarias poco estu-
diadas (Cabrera et al., 1996). En la 
cartografía propuesta por los men-
cionados autores se puede observar 
que su comportamiento se interpre-
ta como dextral (fig. 11.7). El linea-
miento estructural es perfectamente 
cartografiable en el MDT presentado 
anteriormente (fig. 11.5a).
Conjunto de fallas de Meirama:
 Este conjunto de fallas dextrales 
tiene una continuidad cartográfica 
de más de 55 kilómetros y hasta 3.5 
de ancho cartográfico (Cabrera et 
al., 1996), la dirección cartográfica 
media es aproximadamente N 125-
130 (fig. 11.7). Los desplazamientos 
dextrales de los materiales precám-
bricos y paleozoicos del basamen-
to a su paso son en algunos casos 
de hasta 1.7 km (Monge, 1987). 
Las cuencas pequeñas asociadas a 
esta estructura (Lendo, Visantoña, 
Lanza, Orros y Boimil) se interpre-
tan como pequeños pull-aparts de-
sarrollados en zonas de releasing 
overstep. Las cuencas más grandes 
(Meirama y Lendo) se localizan en 
áreas de restraining overstep de la 
falla principal. La cuenca de Xance-
da, la mayor de todas, también está 
localizada en una zona de releasing 
overstep y se desarrolla como una 
cuenca de tipo pull-apart (Cabrera 
et al., 1996).
Estructuras tipo R en el offshore del 
NW de Iberia:
 Independientemente de la inter-
pretación estructural propuesta por 
los distintos autores que han tra-
bajado en el tema, las cartografías 
estructurales básicas, basadas en 
sísmica de reflexión en offshore, ba-
timetría a diversas resoluciones, da-
tos del proyecto Deep Sea Drilling, 
etc., muestran un patrón estructural 
a grandes rasgos coherente (Derég-
naucourt y Boillot, 1982; Boillot y 
Malod, 1988; Cabrera et al., 1996; 
Álvarez Marrón et al., 1997; Vegas, 
2005; Santanach et al., 2005). 
 Este patrón responde a la génesis 
de un prisma de acrección de direc-
ción aproximada E-W atribuido a 
Figura 11.7: Cartografía es-
tructural de la falla de Meira-
ma, Cabrera et al., 1996). Po-
sición en la fig. 11.6.
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una edad Paleoceno-Eoceno como 
respuesta a la subducción en mayor 
o menor grado de la corteza oceáni-
ca del Golfo de Vizcaya entre la cor-
teza continental de Iberia (Gallas-
tegui, 2000), y posteriormente una 
segmentación de este prisma de 
acrección por fallas principalmen-
te de dirección NW-SE, buzamiento 
vertical y componente dextral (fig. 
11.8). Cartográficamente estas es-
tructuras tienen una dirección N130 
aproximadamente y saltos en direc-
ción de entre 10 y 15 km según la 
cartografía propuesta por Boillot y 
Malod (1988).
 Las correlaciones de detalle descri-
tas por Álvarez Marrón et al. (1997) 
entre dos perfiles profundos de sís-
mica multicanal (ESCIN-4 y IAM-
12) con los DSDP Leg Sites 118 y 
119 (Laugton et al., 1971) permiten 
al autor definir la evolución estruc-
tural en el tiempo de los sedimentos 
oceánicos del Golfo de Vizcaya a lo 
largo de las dos transversales. Estos 
autores sitúan los sedimentos dis-
cordantes con el prisma de acrec-
ción en edades que van del Oligoce-
no superior hasta la actualidad en el 
Site 119 y desde el Mioceno inferior 
hasta la actualidad en el Site 118. 
Estos sedimentos estarían cortados 
junto con el prisma de acrección por 
el conjunto de fallas tardías descrito 
anteriormente. 
	 •	Fallas sinestrales tipo X. Den t r o 
de esta tipología se han incluido las es-
tructuras de direcciones aproximadas N 
10-35, rectilíneas, en general sinestrales 
con ligera componente inversa y de acti-
vidad relativamente reciente. 
 Este conjunto de fallas en el NW 
peninsular se desarrolla en una serie de 
bandas de deformación más o menos con-
tinuas y que en su conjunto están carto-
grafiadas desde los corredores estructu-
rales del Eo en la costa cantábrica, entre 
Asturias y Galicia, pasando por los mon-
tes de León hasta más al sur de Coimbra, 
ya en Portugal (geológico 1/1.000.000 
de la Península Ibérica, IGME). El desa-
rrollo de estas “estructuras frágiles” afec-
ta pues a un área de más de 500 km en 
dirección N10-35 y su anchura perpen-
dicular a este conjunto en la cartografía 
1:1.000.000 de Iberia es en general de 
más de 200 km (ver fig. 11.9). Al igual 
que para las estructuras de tipología R 
comentadas anteriormente, las fallas 
tipo X cortan todas las estructuras y pre-
disposiciones de materiales anteriores. El 
conjunto de fallas discretas se comporta 
como una banda de deformación de tipo 
X a escala regional.
 Las fallas de tipo X más importan-
tes cartografiadas son los conjuntos de 
fallas de Vilarisa-Bragança, Regua-Verín 
y Guimaraes-Orense-Eo (fig. 11.9). Este 
conjunto de estructuras se extiende hacia 
el sur y es reconocido en el domo del Tor-
mes (Antón y de Vicente, 2006) e incluso 
llega a reactivar el viejo lineamiento del 
dique de Alentejo-Plasencia (Capote et 
al., 1996; Villarmor et al., 1996).
 Al contrario de lo que pasa con las 
estructuras tipo R, estas bandas de defor-
mación propuestas aquí como de tipo X 
no están cartografiadas en el offshore del 
norte peninsular. Para una descripción en 
detalle de las características estructura-
les pormenorizadas de estas estructuras 
en Portugal se recomiendan los trabajos 
de Teixeira y Gonçalves (1980).
Conjunto de fallas de Vilarisa-Bra-
gança:
 Según Cabral (1989), posterior-
mente a la orogenia Varisca, el 
Macizo Hespérico es roto por una 
serie de estructuras sinestrales de 
dirección NNE-SSW (Ribeiro et al., 
1979). 
 La estructura principal entre todas 
éstas es el conjunto de fallas de Vi-
larisa-Bragança (fig. 11.9) con más 
de 200 km de continuidad cartográ-
fica y salto máximo en dirección de 
hasta 8 km, controlado por el des-
plazamiento de estructuras previas 
a lo largo del plano de falla (Cabral, 
1989). Esta falla genera en algu-
nos lugares elevaciones verticales 
de más de 400 metros (push-up 
locales) propuestos como de edad 
pliocena y holocena (Cabral, 1989). 
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Este autor propone un salto sines-
tral de esta falla de más de un kiló-
metro sólo para el Plio-Pleistoceno, 
a partir de la desviación del río Due-
ro en esta zona. 
 Explícitamente indica que gran 
parte del modelado estructural, to-
pográfico y por tanto geomorfoló-
gico del norte de Portugal se debe 
a una fuerte actividad neotectónica 
intraplaca, en la que estos corredo-
res estructurales que responden a 
deformación transpresiva sinestral 
configuran el principal papel en la 
deformación reciente.
Conjunto de fallas de Regua-Verín:
 También de dirección media 
aproximada N10-20, encontramos 
este corredor estructural sinestral 
con componente inversa (Teixeira 
y Gonçalves, 1980; Vegas et al., 
2004) (fig. 11.9). Los saltos en di-
rección a lo largo de su traza son 
similares a los de Vilarica-Bragança 
y son muy claros en las zonas en las 
que desplaza estructuras previas.
  A su paso, igual que el corredor 
de Vilarica-Bragança, deja una se-
rie de escalonamientos (restraining 
Figura 11.9: Posición de las principales estructuras atribuidas a tipologías X, R y T en  el NW peninsular, 
modificado de Heredia et al., 2004.
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bends) que se corresponden con 
sierras alargadas de dirección N 10-
15 (Vegas et al., 2004). En contra-
posición se generan también a su 
paso una serie de cubetas tipo pull-
apart rellenas de materiales Neoge-
no-Cuaternarios. 
 Por sus dimensiones es muy pro-
bable que interese a toda la corte-
za al igual que el corredor de Vila-
rica-Bragança (Walsh y Watterson, 
1988). En la cartografía Magna son 
fácilmente reconocibles algunas de 
las propiedades descritas para este 
conjunto de fallas (por ejemplo en 
la Hoja MAGNA nº 303, Verín).
Conjunto de fallas de Guimaraes-
Orense-Eo:
 De orientación y comportamiento 
relativamente similares a las des-
critas anteriormente se encuentra 
también el conjunto de fallas de 
Guimaraes-Orense-Eo (fig. 11.9). 
Se sitúa un poco más hacia el oeste 
(Heredia et al., 2004) y sus caracte-
rísticas en las distintas cartografías 
de la serie MAGNA dejan pocas du-
das sobre su carácter sinestral.
Conjunto de fallas del Domo del Tor-
mes:
 Al oeste de Zamora se encuentra 
la estructura granítica del Domo del 
Tormes, de origen Varisco en la que 
los mecanismos focales de seismos 
recientes son coherentes con lo ob-
servado en el resto de bandas de 
deformación sinestrales del occi-
dente ibérico. 
 Según Antón y de Vicente (2006), 
y a partir de un registro de 38 seis-
mos, infieren que la actividad tectó-
nica actual es de carácter sinestral 
con direcciones N 10 en las estruc-
turas principales activas. El mapa de 
lineamientos estructurales y fallas 
de la zona muestra una alineación 
similar a los conjuntos de estructu-
ras sinestrales con componente in-
versa comentados anteriormente.
 •	Fallas extensionales y ligeramen-
te dextrales (N-S). Según Ferrús y San-
tanach (1994) las cuencas alargadas y de 
dirección N-S del oeste de Galicia podrían 
estar limitadas por fallas extensionales y 
presentarían cuencas tipo pull-apart, re-
lacionadas con las fallas en dirección que 
se prolongan hacia el sur (según San-
tanach, 1994), ya en Portugal (Teixeira, 
1972). 
 Estas cuencas son las de Tena, Tuy 
y Monçao (Cabrera et al., 1996), condi-
cionadas por la actividad reciente de las 
fallas de Pontevedra-Padrón y de O Gro-
ve-Piñeiro (Heredia et al.,  2004) (ver fig. 
11.8). 
Comparación de los datos cartográfi-
cos y bibliográficos con los obtenidos 
a partir del MDT
 Dentro del marco de una “defor-
mación frágil” relativamente reciente, la 
comparación entre las estructuras car-
tografiadas y estudiadas en los diversos 
trabajos sobre geología en Galicia y los 
lineamientos obtenidos en el MDT es fac-
tible. De hecho casi todas los lineamien-
tos tienen comportamientos, tomados de 
la literatura, que los hacen compatibles 
con las distintas tipologías estructurales 
asociadas a deformación por transpre-
sión dextral.
 Los lineamientos obtenidos del 
MDT de Galicia y atribuidas a tipologías 
estructurales relativas a deformación por 
transpresión dextral por comparación con 
las de la USC son:
Lineamientos de tipo X, dirección N 
25.
Lineamientos de tipo X, dirección N 
67.
Lineamientos de tipo in line, direc-
ción N 90.
Lineamientos de tipo R, dirección N 
110.
Lineamientos de tipo T, direcciones 
N 165 y N 170.
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 A partir de la literatura se han des-
crito una serie de fallas que sobre direc-
ciones concretas tienen comportamientos 
definidos: 
 •	 Fallas dextrales de dirección N 
110-135 con salto predominante en di-
rección y componente inversa. Fallas de 
As Pontes, Coruña, Meirama y fallas del 
offshore del N de Iberia.
 •	 Fallas sinestrales de dirección 
N10-N35 con salto predominante en di-
rección y componente inversa. Fallas de 
Vilarisa-Bragança, Regua-Verín, Guima-
raes-Orense-Eo, etc.
 •	Fallas de dirección N-S extensio-
nales con componente dextral. Fallas de 
Pontevedra-Padrón y O Grove-Piñeiro.
 Estos tres conjuntos coinciden casi 
perfectamente con las direcciones y com-
portamientos de las estructuras tipo R, X 
y T respectivamente obtenidas para de-
formación por transpresión dextral domi-
nada por cizalla simple en la USC y con 
los lineamientos estructurales obtenidos 
a partir del MDT de Galicia.
 Existen ligeras diferencias en la di-
rección de las estructuras en función del 
método de trabajo empleado para tomar-
la (MDT, bibliografía o cartografía geoló-
gica). 
 Para estas “estructuras frágiles” 
en la USC se ha comprobado que se com-
portan de manera anastomosada, dis-
continua, dependiente de la presencia de 
niveles dúctiles en profundidad en cuanto 
a su morfología cartográfica en superfi-
cie. También se comentó la dificultad que 
conlleva la cartografía de estas estructu-
ras incluso en la USC, donde los aflora-
mientos son excepcionales y también la 
calidad de la geoinformación utilizada.
 Las diferencias en las direcciones 
cartográficas de algunas de estas estruc-
truras que en algunos casos llegan a los 
20 grados (estructuras R a partir de la 
bibliografia o de los MDTs) pueden estar 
relacionadas con una serie de factores; 
por un lado, la dificultad de cartografiar 
estas estructuras en el campo en una 
zona como Galicia, con un clima atlántico 
que propicia la existencia de una impor-
tante cobertera vegetal y por tanto fal-
ta de buenos afloramientos. En Galicia, 
muchas de las medidas estructurales de 
estos conjuntos de fallas están realizados 
en áreas cercanas a cuencas asociadas 
(objetivo de estudio geológico) y estas 
cuencas están normalmente situadas en 
zonas de curvaturas o inflexiones de las 
trazas de las fallas que las generan. 
 Por otro lado, sabemos que en 
contextos de deformación por cizalla 
simple se producen de manera habitual 
rotaciones horarias y antihorarias con la 
evolución de la deformación (ver apar-
tado 2.5.4). Además, esta tipología de 
“deformación frágil” podría reflejarse de 
manera ligeramente diferente de este a 
oeste a lo largo de la Península Ibérica 
en función de la presencia o no de co-
bertera mesozoica sobre el basamento. 
Esto, junto con la existencia de niveles 
de despegue dúctiles, se ha interpretado 
como un factor fundamental que condi-
ciona la morfología cartográfica de estos 
conjuntos de “estructuras frágiles” en la 
USC (ver apartado 6.1).
 La mezcla de todos estos factores 
permite explicar la aparente diferencia en 
las direcciones de las fallas en función del 
método utilizado para su evidenciación.
 Una vez aclarado esto, se puede 
afirmar que los datos cartográfico-biblio-
gráficos validan los lineamientos obteni-
dos al compararlos con el mapa de linea-
mientos en el MDT de Galicia. Además, la 
comparación de los dos conjuntos de da-
tos con las direcciones y comportamien-
tos de estructuras-tipo, generadas en un 
régimen de deformación por transpresión 
dextral dominada por cizalla simple en la 
USC, permite extender esta misma tipo-
logía de deformación hacia el oeste pe-
ninsular.
 Tanto en Galicia como en Cataluña 
se observan a grandes rasgos práctica-
mente las mismas direcciones y los mis-
mos comportamientos para las distintas 
tipologías de “estructuras frágiles” aso-
ciadas.  
 A continuación se van a comentar 
dos conjuntos de fallas que se atribuyen 
a tipología X y R respectivamente en este 
trabajo. Estas abarcan un área geográfica 
importante y en parte cubren el espacio 
entre las “estructuras frágiles” estudia-
das en el E y el W del norte peninsular.
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11.1.1.4 Reactivación del lineamiento 
de Alentejo-Plasencia
 Esta megaestructura cortical, de 
dirección N 50-55 en su parte norte y N 
30 en la más suroccidental (Capote et 
al., 1996), está favorablemente orienta-
da para su reactivación en transpresión 
dextral. Independientemente de la gé-
nesis de este dique diabásico durante el 
Jurásico, su reactivación tardía está favo-
recida por el hecho de que el dique debe 
interesar a la totalidad de la corteza (Ca-
pote et al., 1996, fig. 11.10). 
 Dicha reactivación tardía es lo que 
Capote et al., (1996) proponen como fa-
lla de Alentejo-Plasencia. La reactivación 
en función de los datos aportados es cla-
ramente sinestral y por estas caracterís-
ticas se considera como de tipología X en 
este trabajo.
 El desplazamiento propuesto por 
estos autores a partir del movimiento re-
lativo sobre la falla de estructuras pre-
vias oscila entre 1 y 3 km. Los autores 
claramente observan el desarrollo de una 
serie de restraining bends y releasing 
bends asociados, en algunos de los cua-
les se desarrollan pequeñas cuencas de 
tipo pull-apart. 
 Una de ellas, la denominada cuen-
ca pull-apart de Plasencia, contiene un 
relleno sedimentario en el cual se estudió 
una fauna de vertebrados encontrada. 
Según Hernández Pacheco y Crusafont 
(1960), esta fauna pertenece al Arago-
niense medio como se comentará más 
adelante.
 Además, en dos de estos pull-
apart, tanto el de Cañaveral como el de 
Albarregena, se han encontrado eviden-
cias geomorfológicas suficientes como 
para afirmar que esta reactivación tardía 
de la estructura de Alentejo-Plasencia, 
además de deformar y fracturar los sedi-
mentos miocenos, puede llegar hasta el 
Plio-Cuaternario (Villarmor et al., 1994).
Figura 11.10: Posición de la falla de Alentejo-Plasencia (FAP) en el sentido de Capote et al. (1996) y 
modelo de evolución, modificado de Capote et al. (1996).
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11.1.1.5 Conjunto de fallas en la cor-
dillera Ibérica a partir de datos gravi-
métricos
 Bergamín et al. (1996) realizan 
un mapa de gradientes de las anomalías 
de Bouguer en lo que denomina zona de 
unión entre la Cadena Ibérica y el Sis-
tema Central (figs. 11.11 y 11.12). Este 
mapa se realiza a partir de la medida de 
5.740 estaciones. 
 El área que ocupa abarca más de 
200 km en dirección E-W y más de 150 
en N-S. El objetivo a priori es cuantificar 
el desplazamiento de una serie impor-
tante de estructuras de dirección NW-SE, 
dextrales, de edad miocena y de carácter 
anastomosado en superficie (de Vicente 
et al., 1996). Dicho carácter dificultaba el 
cálculo del salto en superficie. 
 A partir del mapa de anomalías de 
Bouguer generado se calcula un modelo 
de elevaciones sombreado. En este mo-
delo, según los autores, quedan clara-
mente representadas las fallas de borde 
del sistema central. Estas fallas de borde 
norte y sur del sistema central se toman 
como marcadores de la deformación pos-
terior. 
 En su interpretación, estas estruc-
turas de dirección N 50 están cortadas 
por una serie de fallas posteriores y en 
dirección N 120 dextrales y una N 5 si-
nestral. El desplazamiento horizontal 
acumulado por las estructuras tardías es 
de aproximadamente 34 km según Ber-
gamín et al. (1996).
 Las estructuras más importantes 
identificadas se correlacionan en super-
ficie con la falla de Somolinos-Sigüenza, 
la falla del Duero y la falla de Soria, que 
se relacionarían con los márgenes S y E 
de Cameros. Estas tres estructuras serían 
dextrales, de dirección N 120, tendrían 
buzamientos subverticales del plano de 
falla y una evolución temporal neógena 
(Bergamín et al., 1996). En el presente 
trabajo se atribuyen a estructuras tipo R 
por comparación con las observadas en 
el N y W peninsular.
 La estructura que Bergamín et al. 
(1996) denominan falla de Soria está es-
tudiada en superficie por Maestro Gon-
zález y Casas Sainz (1995). Los rasgos 
principales descritos en el árticulo de 
Maestro González y Casas Sainz (1995) 
a partir de síntesis bibliográfica previa y 
datos propios para esa zona, a grandes 
rasgos coincide con lo expuesto por Ber-
Figura 11.11: Posición 
de la fig. 11.12, Bergamín 
et al., 1996.
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gamín et al. (1996) e implican un despla-
zamiento dextral  con componente inver-
sa para la falla de Soria.
 Las posibles estructuras existentes 
de tipología X y dirección N 40-50 ten-
drían poca opción de ser evidenciadas ya 
que ésta es la orientación de los marca-
dores regionales profundos que se toman 
como señal del desplazamiento de las es-
tructuras tardías.
 Muchas de las estructuras dextra-
les con componente inversa, estudiadas 
a partir de datos de campo en la misma 
zona geográfica que el estudio geofísico, 
son coherentes y compatibles con este 
estudio (de Vicente et al. 1994; de Vicen-
te et al., 1996; Ubanell, 1983; Rodríguez 
Pascua et al., 1994; Maestro González y 
Casas Sainz, 1995; y un largo etcetera). 
11.1.1.6 Discusión del marco geográ-
fico para la deformación dominada 
por cizalla simple
 Se han cartografiado y evidencia-
do en los MDTs de Cataluña, Galicia y Pi-
rineos una serie de lineamientos estruc-
turales que aparecen de manera profusa. 
Estos, por comparación con datos toma-
dos de la literatura y cartografías geo-
lógicas, tienen direcciones y comporta-
mientos similares a las descritas a partír 
de datos de campo en la USC y por tanto 
se han atribuido a tipologías similares. 
 Se han atribuido a estructuras tipo 
R y coherentes con este conjunto las pu-
blicadas por Thomas y Delfaud (1990) en 
la falla de Loïti y las bandas de defor-
mación de Ubierna y Ventaniella ya que 
su dirección, comportamiento y datación 
Figura 11.12:  Modelo de elevaciones sombreado del mapa de gradientes de las anomalías de Bouguer, 
modificado de Bergamín et al., 1996. Resaltadas en rojo las principales estructuras tipo R. Posición en 
la fig 11.11.
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relativa son similares a las descritas para 
esa tipología en la USC. En el NW penin-
sular (Galicia y Portugal) se han atribuido 
a estructuras tipo R, X o T muchas de 
las principales fallas cartografiadas y que 
presentan actividad tardía.
 También se han atribuido a estruc-
turas tipo R las publicadas por Bergamín 
et al. (1996) a partir de estudios geofísi-
cos en la zona de unión entre la Cadena 
Ibérica y el Sistema Central. Estas últi-
más están correlacionadas con trabajos 
en superficie que confirman el carácter 
tardío, rectilíneo y dextral con compo-
nente inversa (de Vicente et al., 1994; 
de Vicente et al., 1996; Ubanell, 1983; 
Rodríguez Pascua et al., 1994; Maestro 
González y Casas Sainz, 1995).
 
 Se ha aportado un número signi-
ficativo de datos, ejemplos de distintas 
fuentes y metodologías que permiten 
evaluar la deformación por transpresión 
dextral expresada en este cortejo de 
estructuras con salto predominante en 
dirección como un proceso regional, de 
escala cortical, y por tanto respondiendo 
a la cinemática de las placas Europea e 
Ibérica. 
 No se han encontrado los límites 
geográficos de propagación de esta “de-
formación frágil”. Queda reflejada al me-
nos desde latitud 39 N (reactivación tardía 
del dique de Alentejo-Plasencia y génesis 
de pequeños pull-apart relacionados con 
reactivación sinestral) hasta latitud 44.5 
N (modelo de elevaciones sombreado re-
gional de los Pirineos) en dirección N-S 
y al menos desde longitud 4 E (Montaña 
Negra, modelo de elevaciones sombrea-
do regional de los Pirineos) hasta longi-
tud 10 W (offshore de Galicia).
 Con los datos evaluados hasta el 
momento se puede justificar una exten-
sión geográfica E-W que abarca todo el 
norte de la Península Ibérica (incluido 
parte del offshore cantábrico) y sur de 
Francia, haciendo factible suponer que 
este proceso sea también extrapolable a 
parte del offshore E y W de la Península. 
 La fracturación asociada se ha dis-
tribuido de manera relativamente homo-
génea, interesando a la corteza de las 
dos placas continentales.
 Todo ello permite deducir que para 
el conjunto Iberia-Europa existe un pa-
trón de deformación de escala cortical 
que responde claramente a una conver-
gencia oblicua. 
 Esto indica un desplazamiento re-
lativo de Iberia con respecto a Europa 
hacia el W. El desplazamiento se realiza-
ría sobre una PDZ que tendría dirección 
N85-90. Esta PDZ se encontraría o se-
ría la zona situada entre la unidad de las 
Nogueras al sur y el extremo sur de la 
cuenca de Aquitania al norte para el E de 
la Península.
 Se han identificado dos bandas de 
deformación de tipo X en el N peninsular, 
una ya descrita atravesando la USC y el 
pirineo Axial (apartado 9.1.5) y otra en el 
W de la Península. Esta última tiene ca-
racter tardío, sinestral, con componente 
inversa y que en su desarrollo configu-
ra una serie de cuencas (fig. 11.9), en 
general tipo pull apart. Comparando con 
el mapa geológico 1:1.000.000 de Ibe-
ria, esta banda de deformación tiene una 
longitud de más de 300 km en dirección 
media N 30 y un ancho cartográfico su-
perior a los 100 km.
 Las estructuras sinestrales tipo X 
son las que muestran rangos de direccio-
nes más amplios, entre N 5 y N 65. Esto 
lo relacionamos con la componente rota-
cional intrínseca a estas estructuras (ver 
apartado 2.5.2.5).
 Las estructuras tipo R se han de-
tectado en direcciones entre N 110 y N 
135, posiblemente reflejando rotaciones 
horarias asociadas a la deformación por 
transpresión dominada por cizalla sim-
ple.
 El carácter rectilíneo y la fuerte ex-
presión geomorfológica de las estructuras 
parece indicar que su evolución temporal 
es reciente y desde luego la última im-
portante en el registro geológico. 
 Este patrón definido de fractura-
ción, que se resuelve en lineamientos re-
lativamente discretos sobre ángulos con-
cretos y con comportamiento fractal, ha 
de ser un condicionante de primer orden 
en el desarrollo geomorfológico actual 
del norte de la Península Ibérica y sur de 
Francia.
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 Algunas fallas generadas en el 
contexto de deformación por transpre-
sión dominada por cizalla simple tienen 
un registro de actividad muy reciente 
(Plio-Cuaternario-Reciente) y por tanto 
parte de la actividad neotectónica y sis-
motectónica también es posible, para el 
NW de Iberia, explicarla dentro de este 
marco conceptual.
 Todo ello permite abordar un in-
tento de datación de la deformación a 
partir de la información regional.
11.1.2 Ampliación del marco tem-
poral  de la “deformación fágil” 
para el N peninsular
 A continuación se procede a la am-
pliación del marco temporal de desarrollo 
de la deformación dominada por cizalla 
simple a partir de datos bibliográficos del 
N y W peninsular. Muchos de estos da-
tos están vinculados a las estructuras co-
mentadas en el apartado anterior.
 A partir de los datos expuestos en 
el anterior análisis de la extensión geo-
gráfica, se puede apreciar ya que el tiem-
po involucrado es relativamente impor-
tante; por un lado las cuencas pull-apart 
de Galicia marcan claramente el inicio en 
el Oligoceno y mucha actividad de estas 
“estructuras frágiles” durante el Mioceno. 
Así mismo, algunas de las estructuras ya 
comentadas tienen actividad durante el 
Cuaternario. Por último, también se ha 
comentado que el estudio de los meca-
nismos focales de algunos terremotos 
actuales es coherente con el desarrollo 
de estructuras tipo R, in line y X.
 Este marco introductorio que se 
desarrollará a continuación ya permi-
te empezar a plantear que la evolución 
temporal ocurre en un intervalo que va 
desde algún momento del Oligoceno has-
ta la actualidad. 
 Esto es perfectamente coherente 
con la linealidad de las estructuras “frá-
giles” (son las últimas generadas), la im-
portancia de las bandas de deformación 
de tipo X (que necesitan una cierta evo-
lución de la deformación para desarro-
llarse) o con las diversas curvas de deriva 
continental propuestas para Iberia en ese 
lapso temporal. Esto último se comenta-
rá más en detalle en el apartado 11.3.1.
 Para establecer el límite temporal 
inferior se van a estudiar aquellas cuen-
cas que estén relacionadas de manera 
inequívoca con movimientos discretos de 
estructuras-tipo claramente vinculadas a 
“deformación frágil”. Las que se conside-
ran más fiables son las de tipo pull-apart, 
ya que están vinculadas a la evolución de 
las fallas mayores que las generan. Igual-
mente se utilizarán este tipo de cuencas 
para inferir el desarrollo temporal de la 
deformación lo largo del Mioceno.
 Se van a comparar algunos datos 
relativos al cálculo de mecanismos focales 
en la falla de Ventaniella para confirmar 
que en el NW de la Península los procesos 
de deformación por transpresión dextral 
dominada por cizalla simple están gene-
rando estructuras a día de hoy. Todo ello 
de manera coherente con lo estudiado en 
el capítulo 8.
 Esta subdivisión en apartados re-
lacionados con la evolución temporal es 
imposible hacerla de manera absoluta ya 
que muchas de las estructuras, cuencas 
o procesos estudiados, temporalmente 
solapan parcialmente los límites cronoló-
gicos indicados.
11.1.2.1 Límite cronológico más an-
tiguo y prolongación de su actividad 
durante el Neógeno
 El registro geológico más antiguo 
asociado a la “deformación frágil” que 
dispone de una datación paleontológica 
está en Galicia. Se encuentra asociado a 
cuencas condicionadas por la evolución 
de estructuras aquí consideradas de tipo 
R y X. La fallas de As Pontes y Meirama 
serían las que condicionan la existencia 
de estas cuencas en bandas de deforma-
ción de tipología R. 
 Las cuencas asociadas a estructu-
ras tipo X están alineadas en dirección 
NE-SW y responderían a la actividad de 
las principales bandas de deformación 
comentadas anteriormente (ver fig. 11.9, 
11.14, 11.15 y 11.16). Algunas de las que 
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se disponen más datos en la literatura y 
que aquí se comentan son las cuencas 
tipo pull-apart asociadas a la actividad 
reciente de la falla de Alentejo Plasencia, 
la cuenca de Vilarisa en la banda de de-
formación de Vilarisa-Bragança y el con-
junto de cuencas en el oriente de Galicia 
denominadas Villalba, Paramo, Sarria, 
Chantada, Monforte, Maceda y Xinzo da 
Limia (Cabrera et al., 1996; fig. 11.16) 
junto a las cuencas de El Bierzo y Verín 
(Santanach, 1994).
 En esta zona del NW peninsular 
existen una serie de cuencas terciarias 
(Birot y Sabaris, 1954; Virgili y Brell, 
1975; Martín Serrano, 1979; Santanach 
et al. 1988 y Cabrera et al., 1996) con 
rellenos continentales, algunas de las 
cuales están asociadas a dos conjuntos 
de fallas dextrales importantes, fallas de 
As Pontes y Meirama (Monge, 1987; San-
tanach, 1988) (fig. 11.16).
 Estas cuencas en zonas dominadas 
por cizalla simple son pequeñas y refle-
jan modificaciones locales de los campos 
de esfuerzos regionales (Cabrera et al., 
1996). Dentro de este marco general, la 
génesis local de estas cuencas según Ca-
brera et al. (1996) se debe a:
 1) Terminaciones contractivas 
(Cuencas de Pedroso, San Saturnino y 
Moeche).
 2) Restraining bends asociados a 
las fallas mayores (As Pontes y Roupar).
 3) Restraining oversteps (Meira-
ma).
 4) Releasing oversteps (Moiñono-
vo, Visantoña, Xanceda, Lanza, Orros, y 
Boimil).
Evolución de la cuenca de As Pontes
 La cuenca de As Pontes, junto con 
las de Cantalarrana, Roupar, etc., se en-
cuentra asociada al conjunto de fallas 
de As Pontes (Santanach, 1994), de di-
rección cartográfica aproximada N 120 
y comportamiento dextral (ver apartado 
anterior, fig. 11.6).
 La cuenca terciaria de As Pontes 
ha sido estudiada con mayor detalle que 
las anteriores porque contiene un yaci-
miento de lignitos pardos que ha sido 
tradicionalmente explotado. Es alargada, 
pequeña (18 km2) y con una potencia de 
relleno de hasta 400 m (Sáez y Cabrera, 
1994).
 Según los datos de Ferrus (2001), 
esta cuenca presenta un fuerte control 
estructural tanto en la evolución de la ar-
quitectura deposicional como en la evolu-
ción de la subsidencia. Según Santanach 
et al. (1988) y Sáez y Cabrera (1994), 
la génesis de esta cuenca se asume 
como cuenca en dirección o según Ferrús 
(1994) y en términos de Cristie-Blick y 
Biddle (1985) como una cuenca situada 
en un gentle restraining bend, todo ello 
como consecuencia del desplazamiento 
dextro de la falla o conjunto de fallas de 
As Pontes.
 Los datos bioestratigráficos ob-
tenidos del estudio de micromamíferos, 
grandes mamíferos, peces, macrorestos 
vegetales y moluscos indican que su evo-
lución temporal va del Oligoceno inferior 
al Mioceno (López Martínez et al., 1993), 
tanto para esta cuenca como para la de 
Roupar (aunque en ésta de manera ten-
tativa). A la base del relleno de la cuenca 
de As Pontes, en unos niveles arcillosos 
verdes, se encuentra la presencia del 
roedor cf. Issiodoromys minor, que tem-
poralmente se sitúa en el principio del 
Oligoceno superior, zonas MP 25-26.
  La presencia de Antracotéridos en 
niveles suprayacentes es probablemente 
atribuible todavía al Oligoceno, mientras 
que la flora de los lignitos de los niveles 
superiores podría corresponder tanto al 
Oligoceno como al Mioceno.
 Huerta et al. (1997) levantan cua-
tro secciones magnetoestratigráficas en 
la zona con el objeto de comparar las da-
taciones bioestratigráficas y afinar los re-
sultados obtenidos por ese método. Se-
gún estos datos la evolución temporal de 
esta cuenca va, al menos, desde cerca 
del límite Rupeliense-Chatiense (tránsito 
Oligoceno inferior-superior) con comien-
zo en el Oligoceno inferior y llega hasta 
el Aquitaniense inferior (fig. 11.13). La 
duración en tiempo absoluto resultante 
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se encuentra entre 6.2 y 6.7 m.a. Estos 
mismos autores indican que se ha encon-
trado erosión postdeposicional en los ni-
veles más altos del relleno de la cuenca, 
hasta 60 metros, que podrían modificar 
el límite temporal superior de funciona-
miento de esta cuenca. Según Huerta et 
al. (1997) “la sedimentación en la cuenca 
de As Pontes pudo llegar plausiblemente 
hasta el límite Aquitaniense-Burdigalien-
se”. En términos magnetocronológicos, la 
sedimentación estudiada en la cuenca va 
del cron 10r al subcron 6Aar.2n (Huerta 
et al., 1997). Estos datos han sido ob-
tenidos a partir de la correlación con la 
escala geomagnética global de Cande y 
Kent (1995).
Figura 11.13: Secciones magnetoestratigráficas, arriba, en la cuenca de As Pontes y correlaciones, 
abajo, Huerta et al., 1997.
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 Además detectan una rotación de 
9 (más-menos 4) grados en sentido ho-
rario, compatible con el movimiento ge-
neral dextral. Según los autores, esta 
rotación tuvo que ser posterior a la se-
dimentación de los materiales sintectóni-
cos analizados; “En caso de interpretar-
se como rotación tectónica la desviación 
de la dirección media de los sedimentos 
de As Pontes, ésta se produjo después 
del final de la sedimentación, por lo que 
tuvo lugar probablemente en el límite 
Aquitaniense-Burdigaliense” Huerta et al. 
(1997).
 El resto de cuencas no se han po-
dido datar de manera conclusiva por me-
dios bioestratigráficos (Barrón y Santos, 
1998) ni magnetocronológicos, pero pa-
rece evidente que su evolución también 
está controlada por la dinámica del con-
junto de fallas de As Pontes.
Cuenca de Meirama
 Asociadas a la falla dextral de Mei-
rama de dirección N 130 (Cossio y Ojan-
guren, 1983) y aquí propuesta como una 
estructura tipo R, se encuentran una se-
rie de cuencas terciarias: Laracha, Meira-
ma, Visantoña, Xanceda, Boimorto, etc. 
(García Aguilar, 1987; Santanach, 1994) 
(fig. 11.16). 
 La cuenca de Meirama, al igual 
que la de As Pontes, acumula más estu-
dios geológicos que el resto de las cuen-
cas asociadas a la falla de Meirama, por 
tener también lignitos. En cualquier caso 
la producción científica sobre esta cuenca 
es mucho menor que en la de As Pontes.
 De nuevo existe en esta cuenca un 
fuerte control estructural, proponiéndose 
su génesis como de tipo pull-apart aso-
ciado a la falla de Meirama (García Agui-
lar, 1987). Esta cuenca está delimitada 
por fallas de dirección N125 y N170, con 
buzamientos altos de los planos de fa-
lla. Dentro del relleno sedimentario de 
la cuenca existen pliegues de dirección 
N30, con 30 grados de ángulo interflan-
cos, sin inmersión destacable (clase 1B 
de Ramsay) y fallas de dirección N30 y 
buzamientos subverticales (García Agui-
lar, 1987), todo ello coherente con defor-
mación por transpresión dextral.
 Las únicas dataciones disponibles 
más allá de las posibles correlaciones li-
toestratigráficas las aporta un estudio 
palinológico, no revisado posteriormen-
te, de Maldonado (1977). En éste sitúa 
el comienzo de la sedimentación en la 
cuenca cerca del límite Oligoceno infe-
rior-superior, esto es muy similar a lo 
que se sabe de la cuenca de As Pontes. 
El límite superior del relleno sedimenta-
rio ha sido situado tentativamente dentro 
del Mioceno medio. Según García Agui-
lar (1987) y Barron y Santos (1998), los 
datos cronológicos distan mucho de ser 
concluyentes. 
 Al igual que para las cuencas aso-
ciadas al conjunto de fallas de As Pontes, 
el resto de cuencas no se han podido da-
tar por otros medios, pero aquí también 
parece evidente que su evolución está 
controlada por el conjunto de fallas de 
Meirama. 
Cuencas tipo pull-apart asociadas a la 
falla de Alentejo-Plasencia
 Como se comentaba en el aparta-
do 11.1.2.3, a lo largo de la falla de Alen-
tejo-Plasencia en términos de Capote et 
al. (1996) y atribuida a tipología X en 
este trabajo, existen una serie de cuen-
cas tipo pull-apart (fig. 11.14).
 La de Plasencia (fig. 11.14, A) con-
tiene un relleno sedimentario continental 
en el cual se estudió la fauna de verte-
brados encontrada. Según Hernández 
Pacheco y Crusafont (1960), esta fauna 
(Hispanotherium matritensis) pertenece 
al Mioceno medio.
 En dos de estos pull-apart, tanto 
el de Cañaveral como el de Albarregena 
(fig. 11.14, C y F respectivamente), se 
han encontrado evidencias geomorfoló-
gicas suficientes como para afirmar que 
son resultado de la reactivación tardía de 
la estructura de Alentejo-Plasencia. Ade-
más de deformar y fracturar los sedimen-
tos atribuidos al Mioceno por correlación, 
pliega y deforma terrazas fluviales col-
gadas y rañas típicamente atribuidas al 
Villanfranquiense inferior (Capote et al., 
1996). Estos mismos autores tambien 
proponen un desarrollo temporal Arago-
niense-Cuaternario para esta estructura 
(Villarmor et al., 1994).
TRANSPRESIÓN DOMINADA POR CIZALLA SIMPLECAPÍTULO 11
282
La cuenca de Vilarisa, en el conjunto 
de fallas de Vilarisa-Bragança
 La cuenca de Vilarisa, se sitúa en 
el NE de Portugal, es una depresión alar-
gada de dirección NNE-SSW, de aproxi-
madamente 20 km de largo por dos o 
tres de ancho y que se desarrolla sobre 
el basamento Varisco (Cabral, 1989) (fig. 
11.15). Esta cuenca se sitúa en la banda 
de deformación de tipología X de Vilari-
sa-Bragança.
 Esta depresión está rellena por 
sedimentación continental que según el 
autor es atribuible, únicamente por co-
rrelación y análisis de facies, al Mioceno 
superior-Plioceno, para la parte inferior 
del relleno (fig. 11.15). También existen 
numerosos sedimentos fluviales (terra-
zas del Duero) de edad Plio-Cuaternarias 
(con los mismos criterios de datación que 
los anteriores) que presentan evidentes 
signos de deformación durante el Plio-
Cuaternario. Sedimentos inclinados, con 
buzamientos de hasta 30 grados son ha-
bituales, mientras que en las inmediacio-
nes de la falla principal los sedimentos 
pueden llegar a estar verticales o inver-
tidos y fuertemente deformados (Cabral, 
1989). 
 El relleno es asimétrico y se in-
crementa hacia el este. Las terrazas del 
río Duero, en la parte sur de la cuenca, 
están cortadas por fallas de buzamientos 
altos. No ha podido determinarse el vec-
tor de desplazamiento de estas estructu-
ras, pero el autor propone movimientos 
importantes en dirección deducidos de la 
morfología general de las estructuras ob-
servadas, así como cierta componente en 
Figura 11.14: Localización y esquema estructural de las cuencas desarrolladas a lo largo de la falla de 
Alentejo Plasencia en términos de Capote et al., 1996, modificado de Capote et al., 1996.
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inversión. También propone para la evo-
lución de la cuenca un modelo basado en 
cizalla simple sobre un conjunto de fallas 
sinestrales con componente inversa.
 Cabral (1989) observa criterios de 
actividad neotectónica, sobre todo crite-
rios geomorfológicos en la conservación 
de los escarpes de fallas y su caracte-
rística linealidad de los planos de falla 
principales. Los márgenes del oeste de la 
cuenca, aunque más difusos que el mar-
gen este, se enmarcan en estructuras de 
dirección N 30-40 y N 23-30 sinestrales, 
coherentes con los conjuntos de estruc-
turas similares en las cartografías regio-
nales. Su génesis se propone como un 
pull-apart asociado a un releasing bend 
de la mencionada falla de Vilarisa-Bra-
gança.
Otras cuencas terciarias desarrolla-
das en zonas sinestrales tipo X del 
noroeste peninsular
 Orientadas claramente en direc-
ción NNE-SSW, existen en la parte este de 
Galicia una serie de cuencas Cenozoicas, 
denominadas Villalba, Paramo, Sarria, 
Chantada, Monforte, Maceda y Xinzo da 
Limia (Cabrera et al., 1996; fig. 11.16), 
Figura 11.15: Esque-
ma geológico de la 
cuenca de Vilarisa, Ca-
bral (1989).
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que junto a las cuencas de El Bierzo y 
Verín (Santanach, 1994) tienen como 
característica principal estar asociadas 
a cabalgamientos de vergencia variable 
y dirección aproximada E-W y fallas de 
comportamiento sinestral con compo-
nente inversa, de dirección aproximada 
NE-SW. Estas cuencas aquí se relacionan 
con el desarrollo de la banda de deforma-
ción tipo X, regional, que se ha propuesto 
en el apartado anterior.
 Para las cuencas mayores (Villa-
ba, Sarria y Monforte), los sedimentos 
terciarios descansan discordantemente 
sobre basamento hacia el este y están 
separadas de éste por estructuras de 
orientación N 20-30 y N 50-60; el relleno 
sedimentario es asimétrico en dirección 
E-W (Cabrera et al., 1996).
 Según Cabrera et al. (1996), de 
las más pequeñas, la cuenca de Mace-
da presenta sedimentación sintectónica 
Figura 11.16: Con-
junto de cuencas 
terciarias desarro-
lladas en bandas de 
deformación de tipo 
X, sinestral en azul, 
y de tipo R, dextral 
en rojo. Modificado 
de Cabrera et al., 
1996. 
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claramente relacionada con una falla de 
dirección NNE, que deja un importante 
escarpe de falla y que genera un semi-
graben. La cuenca de Xinzo da Limia es 
una fosa de relleno subactual, rodeada 
por fallas de dirección N 70, N-S y N 120 
y la de Verín cartográficamente también 
está alargada según una dirección N 20-
30.
 
 Para estas cuencas la datación es 
relativamente incierta, en función de los 
datos aportados por flora (Barron y San-
tos, 1998) y pocas veces fauna, aunque 
parece que tiene una evolución temporal 
tentativamente datada en el Neógeno.
11.1.2.2 Edad para el límite cronoló-
gico más reciente, Mioceno final-Ac-
tualidad
 Como se ha comentado anterior-
mente, la “deformación frágil” propuesta 
para el orógeno pirenaico comienza en 
algún momento anterior al límite Oligo-
ceno inferior-medio. 
 El problema ahora es saber cual es 
el límite temporal más reciente para el 
NW peninsular y compararlo con lo ob-
tenido en el apartado 8.1 en el que se 
interpreta gran parte del registro neotec-
tónico y sismotectónico de los Pirineos 
como relacionado con deformación por 
transpresión dextral dominada por cizalla 
simple.
 Como hemos visto, existen datos 
que parecen indicar que las estructuras 
asociadas son activas durante el Mioce-
no, Plioceno y Cuaternario para el NW 
peninsular (Cabral, 1989; Capote et al., 
1996; Huerta et al., 1997; etc.). 
 Al igual que para el NE de la Penín-
sula, se procede a interpretar los datos 
bibliográficos obtenidos en términos de 
deformación por transpresion dextral do-
minada por cizalla simple en dos campos, 
sismotectónica y neotectónica.
Terremotos actuales, Sismotectónica
 Como se comentó en el capítulo 8, 
el centro peninsular presenta una activi-
dad sísmica baja y dispersa, lo cual no 
permite caracterizar dicha actividad con 
fiabilidad (De Vicente et al., 2004). Los 
márgenes NW y NE de la Península son 
más activos, pero tienen una tasa de de-
formación baja, con tiempos de retorno 
grandes incluso para los terremotos de 
intensidad moderada (Cloetingh et al., 
2004). Esto indica según estos autores 
que la distribución de la actividad sísmica 
instrumental por sí sola probablemente 
no representa bien las características de 
la deformación sísmica en periodos ma-
yores (geológicos).
 En este apartado se pretende re-
lacionar geométricamente la distribución 
cartográfica de epicentros, en zonas con 
abundancia de éstos, con la actividad de 
ciertas estructuras que en este trabajo se 
han atribuido a tipologías determinadas 
dentro de una deformación transpresiva 
dextral para el norte de Iberia y que como 
tal comenzaría cerca del límite Oligoceno 
inferior-medio. 
 
 A partir del mapa de López Fer-
nández et al. (2004) dentro del Proyec-
to GASPI (López Fernández, 2000) pro-
cedemos aquí de manera análoga a la 
realizada para los Pirineos en el aparta-
do anterior a la comparación de las “es-
tructuras frágiles” con las alineaciones de 
epicentros y su posible correspondencia 
(fig. 11.17).
 López Fernández et al. (2004) ob-
tienen soluciones focales para 18 casos: 
diez responden a eventos localizados al 
SW de Becerreá, con soluciones mixtas 
entre falla de desgarre y falla inversa, 
sinestral que se alinean en estructuras 
de dirección NE-SW; dos soluciones son 
normales y se asocian a estructuras de 
dirección N 150; y seis soluciones pro-
puestas para la falla de Ventaniella tie-
nen comportamientos de desgarre dex-
tral con componente inversa. Según los 
autores, estos datos son coherentes con 
los resultados obtenidos en trabajos pre-
vios en estas zonas (Herraiz et al., 2000; 
Rueda y Mezcua, 2001). 
 Estos datos serían coherentes con 
los propuestos para la zona del domo del 
Tormes por Antón y de Vicente (2006), 
para las estructuras sinestrales. 
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 Estas fallas (López Fernández et 
al., 2004) encajarían como tipologías X 
las diez primeras soluciones, T las dos 
extensionales y R las asociadas a la falla 
de Ventaniella (fig. 11.17).
Comentarios a la distribución y com-
portamiento de epicentros
 Las alineaciones de epicentros en 
los distintos mapas coincide con la traza 
en superficie de estructuras cartografia-
das. En algunas, como la falla de Venta-
niella o las fallas tipo R de la USC, con-
firman los caracteres geométricos y cine-
máticos observados en campo y tomados 
de la bibliografía. 
 Existen muchos parámetros pro-
venientes de los cálculos de los compor-
tamientos de terremotos actuales que a 
grandes rasgos se pueden justificar me-
diante deformación por transpresión dex-
tral generalizada para el norte de Iberia.
 Esta “deformación frágil” explica-
ría la poca homogeneidad del registro 
sísmico del norte de Iberia, al tener un 
comportamiento muy complejo, desarro-
llar diferentes tipologias de estructuras 
sinmultáneamente y con una fuerte com-
ponente de partición de la deformación.
 Como se comentará a continua-
ción, el registro neotectónico del norte de 
Iberia coincide, a grandes rasgos, con el 
sísmico y con la evolución tectónica aquí 
propuesta y que es activa ya en el Oligo-
ceno inferior.
Neotectónica
 En el apartado 11.1.2 dedicado a 
la definición del marco geográfico afec-
tado por deformación por transpresión 
dominada por cizalla simple en el N y W 
peninsular, se ha comentado alguno de 
los datos de evolución temporal de fallas 
atribuidas a esta “deformación frágil”.
 Así, al menos tendrían registro de 
actividad reciente los conjuntos de fallas 
de tipo X de Vilarisa-Bragança (Cabral, 
1989; Ribeiro et al., 1979), los de Regua-
Verín (Teixeira y Gonçalves, 1980; Vegas 
et al., 2004) los de Guimaraes-Orense-
Eo (Heredia et al., 2004) y la reactiva-
ción del lineamiento de Alentejo-Plasen-
cia (Capote et al., 1996; Villarmor et al., 
1994). 
 Otros ejemplos serían los conjun-
tos de tipología T, la actividad reciente de 
las fallas extensionales N-S de Ponteve-
dra-Padrón y de O Grove-Piñeiro (Here-
dia et al., 2004).
Figura 11.17: Mapa de localización de epicentros en el NW peninsular, López Fernández et al., 2004.
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11.1.3.3 Discusión de la evolución 
temporal de la “deformación frágil” 
para el N de Iberia
 Como corresponde a una deforma-
ción que ocupa un área extensa, que se 
desarrolla a nivel cortical y es por tan-
to resultado de la dinámica de placas, la 
duración temporal es relativamente am-
plia. 
 El registro más antíguo que se de-
tecta está representado por el relleno se-
dimentario de la cuenca pull-apart de As 
Pontes, desarrollada sobre una banda de 
deformación de tipología R. La datación 
de esta cuenca va desde la parte superior 
del Oligoceno inferior hasta el Aquita-
niense inferior (Huerta et al., 1997); esta 
datación esta contrastada con dataciones 
bioestratigráficas (López Martínez et al., 
1993).
 Esto coincide perfectamente con 
lo observado en la USC. Las estructuras 
dextrales tipo R en la USC son posteriores 
al emplazamiento de ésta. Este emplaza-
miento está relativamente bien ajustado 
en una serie de trabajos que coinciden en 
situar el final del emplazamiento hacia la 
mitad del Oligoceno inferior (Meigs et al., 
1996; Meigs, 1997; Senz y Zamorano, 
1992; Martínez Peña y Pocoví, 1988). 
 En el intervalo de tiempo entre el 
Aquitaniense inferior y el Plio-Pleistoceno 
existe registro de la actividad de estas 
“estructuras frágiles”; el conjunto de fa-
llas de Ubierna-Ventaniella están activas 
durante el Mioceno (Hernaiz, 1994; Martí-
nez García, 1983); otras estructuras tipo 
R también son activas durante el Mioce-
no (Álvarez Marrón et al., 1997) y cortan 
perfectamente el prisma de acrección en 
el offshore Cantábrico (Derégnaucourt y 
Boillot, 1982; Boillot y Malod, 1988; Ca-
brera et al., 1996; Álvarez-Marrón et al., 
1997; Vegas, 2005;  Santanach et al., 
2005); otras estructuras tipo R datadas 
serían las ya expuestas de Thomas y Del-
faud (1990) en el conjunto de fallas de 
Loïti, con una datación en torno al Oligo-
ceno superior y Mioceno o la interpreta-
cion geofísica de Bergamín et al. (1996), 
en las que las fallas interpretadas están 
correlacionadas con estructuras R en su-
perficie y que son de edad claramente 
miocena.
 Como se ha comentado en los 
apartados anteriores, gran parte de las 
estructuras neotectónicas recientes (Plio-
Pleistoceno) y la sismicidad actual son 
fácilmente explicables en el contexto de 
deformación dominada por cizalla sim-
ple, con lo que el límite cronológico más 
reciente de esta deformación sería hoy.
 Para las estructuras de tipología X, 
suficientemente abundantes y que han 
generado gran número de cuencas, sólo 
se detecta su actividad desde el Mioceno 
medio hasta la actualidad. Estos datos 
temporales están justificados por las da-
taciones de fauna continental (Hernán-
dez Pacheco y Crusafont, 1960) en el pull 
apart de Plasencia (Capote et al., 1996) 
y por la atribución realizada con ante-
rioridad de estructuras tipo X y activas 
durante el Plio-Pleistoceno, así como por 
los estudios de los mecanismos focales 
de terremotos (López Fernández et al., 
2004; Goula et al., 1999, entre otros; fig. 
8.8, estaciones 4, 5, 8 y 10 y fig. 8.9). 
 Esto estaría de acuerdo con los 
modelos teóricos y análogos presentados 
en el apartado 2.5, que indican que estas 
estructuras de tipología X se desarrollan 
cuando la deformación por transpresión 
ya esta avanzada y ha acumulado su-
ficiente deformación como para gene-
rar respuestas rotacionales. Ello implica 
cierto grado de rotación antihoraria en 
las zonas en las que se acumulen estas 
estructuras.
 No se han podido interpretar evo-
luciones temporales relativas para las es-
tructuras de tipo in line o T.
 Así, el lapso temporal de desarrollo 
de la deformación en régimen transpresi-
vo dextral dominado por cizalla simple es 
desde al menos la parte más reciente del 
Oligoceno inferior hasta la actualidad.
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 Se ha descubierto un nuevo con-
junto de pliegues en la USC, de dirección 
media N 55, amplitud pequeña, simétri-
cos, escalonados y con traza cartográfica 
continua en algunos casos a lo largo de 
más de 60 km (capítulo 5). Estos inter-
fieren y son posteriores a las grandes es-
tructuras E-W de la USC. Son paralelos, 
de características geométricas y evolu-
ción temporal similar a los de la Sierra del 
Sis y a los del antepaís del Ebro (Cuenca 
Potásica) y por tanto su génesis ha de ser 
común y ha de estar relacionada con la 
rampa de Oliana y la génesis del anticli-
nal de Oliana (ver capítulo 5). 
 Asociado a este conjunto de plie-
gues no se ha encontrado un cortejo de 
estructuras que ayuden a definir a qué ré-
gimen de deformación responden, ya que 
estos no son compatibles con la elipse de 
deformación horizontal calculada para la 
deformación por transpresión dominada 
por cizalla simple en la USC (apartado 
6.2).
 En este apartado, y tras un breve 
resumen de las principales característi-
cas de estas “estructuras dúctiles”, se va 
a interpretar la tipología de deformación 
que los ha generado. Adelantamos que 
ésta responde a transpresión dextral mo-
deradamente convergente y dominada 
por cizalla pura, en términos de Krantz 
(1995). En el siguiente apartado (11.3) 
se comentará la compatibilidad de las dos 
tipologías de deformación encontradas 
(“frágil y dúctil”) tanto a nivel temporal 
como espacial y dentro del marco cine-
mático tardío de la Península Iberica.
 A partir de los datos paleomagné-
ticos existentes en la zona de Artesa del 
Segre y Oliana y de un nuevo yacimien-
to bioestratigráfico de microfauna conti-
nental se ha correlacionado cartográfica-
mente una serie de unidades sintectóni-
cas tardías con el desarrollo de la rampa 
frontal y anticlinal de Oliana y con el de 
la rampa lateral de las Sierras Marginales 
en Artesa del Segre (apartado 9.3). 
 A partir de la comparación con los 
distintos cortes compensados existentes 
en la zona se interpreta una nueva di-
rección de emplazamiento de la USC en 
Oliana, por que el acortamiento para uni-
dades temporales equivalentes en Artesa 
y Oliana posterior al emplazamiento de 
la USC es incompatible con deformación 
por acortamiento N-S. Según nuestra in-
terpretación esta deformación interna de 
la USC responde a un vector de acorta-
miento NW-SE (apartado 9.3). 
 Posteriormente a este emplaza-
miento (Oligoceno inferior-alto-Mioceno), 
la USC y el antepaís del Ebro asumen una 
cantidad de acortamiento en dirección 
NW-SE que probablemente supere los 25 
km y que se resuelve fundamentalmente 
en procesos de deformación interna en 
la rampa de Oliana y génesis de pliegues 
de dirección NE-SW hacia el antepaís 
(ver apartado 9.4). Esta es la génesis 
propuesta para el conjunto de pliegues 
tardíos en la USC. No se ha podido dis-
criminar si este acortamiento en niveles 
estructurales más profundos se resuelve 
mediante desplazamiento de la USC ha-
cia el SE o mediante procesos de under-
thrusting.
 Después del emplazamiento de la 
USC, ésta y el antepaís del Ebro asumen 
una cantidad de acortamiento no muy 
superior a los 6 km en dirección N-S, que 
se resuelve en forma de pliegues y de-
formación interna en la USC (apartado 
9.4).
 Según la edad del nuevo yacimien-
to de Villaplana, el emplazamiento de la 
USC sobre el antepaís del Ebro es relati-
vamente simultáneo en Artesa y Oliana 
y se data como Oligoceno inferior-alto. A 
partir de ese momento la rampa de Olia-
na tiene comportamientos de rampa fron-
tal propagando la deformación en forma 
de pliegues hacia el SE y hacia el NW a 
distancias de más de 50 km respectiva-
mente. A partir del mismo momento la 
rampa de Artesa tiene comportamiento 
de rampa lateral, propagando la defor-
mación hacia el Ebro a distancias mucho 
más modestas. Esto es coherente con los 
datos bioestratigráficos, paleomagnéti-
cos y con los patrones cartográficos ge-
nerales. En Oliana y en Artesa del Segre 
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no hay publicados marcadores de movi-
miento sobre los planos mecánicos de las 
estructuras mayores que sean incompa-
tibles con esta interpretación (apartado 
9.4). Con anterioridad a este momento 
(emplazamiento de la USC) no hay nin-
gún criterio que nos permita establecer 
la dirección de emplazamiento de la USC 
sobre el antepaís del Ebro (ver apartado 
9.4).
 Todo ésto está en fuerte contradic-
ción con los modelos que se manejan ac-
tualmente, en los que el emplazamiento 
y deformación interna tardía tanto de la 
USC como de la estructura propuesta para 
el Orogeno Pirenaico en la zona central 
(antiformal stack, ver antecedentes) es 
mediante acortamiento N-S o NNE-SSW 
constante, y la deformación responde 
fundamentalmente a procesos relaciona-
dos con cizalla pura (Seguret, 1972; Cá-
mara y Klimowitz, 1985; Muñoz, 1992; 
Berástegui et al., 1993; Vergés, 1999; 
Beaumont et al., 2000; Muñoz y Teixell, 
2000; y un largo etcetera).
 A continuación se procede al estu-
dio de la tipología de deformación que ha 
generado este conjunto de “estructuras 
dúctiles”. De nuevo, tanto el marco geo-
gráfico evidenciado como el lapso tem-
poral que abarca el desarrollo de estas 
estructuras es lo suficientemente impor-
tante como para atribuir a estos procesos 
un carácter regional.
11.2.1 Interpretación de la tipo-
logía de deformación que genera 
las “estructuras dúctiles”
 Para los Pirineos centrales, se pue-
de inferir como proceso genético mayor 
la convergencia oblicua de Iberia con 
respecto a Europa, con un ángulo medio 
aproximado de convergencia de 45 gra-
dos sobre una zona de convergencia-PDZ 
de dirección aproximada E-W y carácter 
dextral y a lo largo de un intervalo tem-
poral largo que abarca desde el Cretácico 
superior hasta la actualidad (ver ante-
cedentes). Para el lapso temporal tardío 
que estamos estudiando, estas premisas 
regionales son perfectamente válidas 
(ver una discusión más detallada de es-
tos datos en el apartado 11.3.1).
 A nivel teórico y dentro de un mar-
co de convergencia oblicua (apartado 
2.5.7), la deformación en tres dimensio-
nes se resuelve en términos generales en 
una partición de la deformación en el es-
pacio y el tiempo (Teyssier et al., 1995). 
 Normalmente en transpresión se 
generan una serie de dominios en los 
que predomina la deformación por cizalla 
pura o por cizalla simple (Tikoff y Teys-
sier, 1994).
 Proponemos que los pliegues obli-
cuos y la deformación interna de la ram-
pa de Oliana post-emplazamiento res-
ponden a deformación por transpresión 
dextral dominada por cizalla pura en fun-
ción de una serie de argumentaciones:
 •	 La deformación por transpre-
sión dextral dominada por cizalla simple 
presenta a partir del cálculo de la elip-
se de deformación horizontal un ángulo 
de convergencia muy bajo con respecto 
a una PDZ de orientación N 85-90 y por 
tanto esta tipología de “deformación frá-
gil”, aunque parcialmente coherente con 
el vector de convergencia general, no 
puede responder de la totalidad de la de-
formación en transpresión. 
 •	El conjunto de “estructuras dúc-
tiles” genéticamente asociadas (pliegues 
oblícuos en la USC, pliegues en el autóc-
tono del Ebro y pliegues y cabalgamientos 
de la rampa frontal de Oliana) está gene-
rado por una tipología de deformación en 
la que típicamente domina la cizalla pura 
(no se encuentran asociadas de manera 
significativa estructuras relativas a defor-
mación por cizalla simple).
 
 •	 El vector de acortamiento que 
genera las “estructuras dúctiles” asocia-
das a deformación dominada por cizalla 
pura es de dirección N 135 (ver apartado 
9.4.2), compatible con el vector de con-
vergencia general para Iberia en ese mo-
mento y la magnitud de los acortamien-
tos internos aproximados en la USC para 
este tipo de deformación es coherente 
con los  valores aproximados de despla-
zamientos de Iberia para el mismo lapso 
temporal (ver apartado 11.3.1).
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 • Para la USC, el acortamiento 
post-emplazamiento en dirección NW-
SE (la dirección de emplazamiento tar-
dío para la USC) lo hemos aproximado 
en unos 25 km (apartado 9.4.1). Este 
acortamientos en este contexto de con-
vergencia oblicua se podrían comparar 
con el factor R de Krantz (1995), relación 
acortamiento/movimiento en dirección. 
Así, se descompone este vector en otros 
dos, respectivamente el vector paralelo 
y perpendicular sobre la PDZ que tiene 
una dirección E-W aproximada. Los valo-
res resultantes según este procedimiento 
tienen una magnitud de 17.6 km en di-
rección E-W, paralelo a la PDZ y de 17.6 
km de acortamiento perpendicular a la 
PDZ. 
 El valor R aproximado estaría en 
valores entre 0.5 y 2 y sería de rango 
moderadamente convergente según ter-
minología de Krantz (1995). 
 Por todo ello, la tipología de de-
formación que post-emplazamiento de la 
USC genera pliegues y cabalgamientos 
de dirección NE-SW con una dirección de 
acortamiento dominante NW-SE respon-
de a transpresión dextral moderadamen-
te convergente y dominada por cizalla 
pura sobre una PDZ de dirección aproxi-
mada E-W.
 Por otro lado, simultáneamente a 
la formación de los pliegues oblicuos y 
del acortamiento en la rampa frontal de 
Oliana, en Galicia se ha registrado la acti-
vidad de fallas que responden a deforma-
ción por transpresión dextral dominada 
por cizalla simple similares a los obser-
vados en la USC, lo que evidencia un pro-
ceso de partición de la deformación en el 
espacio para un mismo tiempo. 
 Todas estas situaciones son típica-
mente usuales en zonas deformadas en 
transpresión (ver apartado 2.5.7). Ade-
más si las “estructuras frágiles” son pos-
teriores a la génesis de las “estructuras 
dúctiles”, evidenciarían procesos de par-
tición de la deformación en el tiempo.
 Sobre estas ideas relacionadas 
con la partición de la deformación y so-
bre cómo se vinculan las dos tipologías 
de deformación descritas en un marco 
general de convergencia oblicua, se va a 
profundizar en el siguiente apartado.
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Según Dewey et al. (1998), trans-
presión (y transtensión) corresponden a 
deformaciones generadas en dirección y 
que se desvían del comportamiento en 
cizalla simple por la existencia de una 
componente de acortamiento (o exten-
sión) ortogonal a la zona de deformación 
(apartado 2.5.6).
A escala regional, la deformación 
por transpresión se asocia a convergen-
cia oblicua, entendiendo ésta como el 
movimiento relativo entre dos bloques 
o placas sobre una zona de deformación 
(Dewey et al., 1998). La convergencia 
oblicua está caracterizada por el ángulo 
de convergencia, (ángulo entre el vector 
de convergencia y el borde de contacto 
entre las placas (Teyssier et al., 1995).
En los siguientes apartados vere-
mos que para el lapso temporal tardío en 
el que evolucionan las dos tipologías de 
deformación definidas en la USC el con-
texto geodinámico Iberia-Europa es cla-
ramente de convergencia oblicua (apar-
tado 11.3.1). Dado que la deformación 
en transpresión está íntimamente ligada 
a la convergencia oblicua nos permitirá 
proponer un modelo de deformación ge-
neral para la evolución tardía del orógeno 
Pirenaico, en términos de tectónica trans-
presiva con partición de la deformación, 
tanto en el espacio como en el tiempo 
(apartado 11.3.2).
11.3.1 Convergencia oblicua de 
Iberia con respecto a Europa es-
table
 
 En este apartado se comenta so-
meramente la información regional sobre 
la dirección de convergencia entre Ibe-
ria y Europa, la cantidad de movimien-
to acumulado en un intervalo temporal 
Oligoceno-actualidad y la dirección de la 
zona de convergencia. 
 Como se apuntaba en los antece-
dentes, según las distintas reconstruc-
ciones del movimiento relativo de Iberia 
con respecto a Europa, al menos desde la 
parte alta del Cretácico superior, la con-
vergencia entre estas dos placas es obli-
cua con un vector aproximado de direc-
ción NW-SE (Grimaud et al. 1982; Roest 
y Srivastava, 1991; Dewey et al., 1989; 
Srivastava et al., 1990; Olivet, 1996; 
Rosembaum et al., 2002; Sibuet et al., 
2004). 
 Para ese intervalo temporal y se-
gún muchas de estas reconstrucciones, 
este vector oblicuo conlleva una cantidad 
de desplazamiento de Iberia muy similar 
en dirección N-S y E-W; la cantidad de 
desplazamiento estimada en dirección N-
S varía entre los distintos autores, pero 
ronda valores aproximados entre los 100 
y los 200 km.
 Las reconstrucciones enfocadas en 
el Neógeno marcan la misma tendencia 
(Mazzoli y Helman, 1994). La reconstruc-
ción de los movimientos de África con 
respecto a Iberia y Europa estable de 
estos autores marcan en general una di-
rección de movimiento también oblicua. 
En concreto, estos autores proponen un 
desplazamiento de Iberia con respecto a 
Europa estable de algo más de 20 km en 
sentido NW.
 Albarello et al. (1995) proponen 
un modelo cinemático actual en el que 
desacoplan el movimiento de Iberia con 
respecto a Eurasia, así como el de África 
con respecto a las dos. A partir de este 
modelo, la dirección de movimiento ac-
tual para un punto en el océano al W de 
Galicia tiene un acimut entre N 109 y N 
115 con respecto a Eurasia estable, con 
velocidad de movimiento de 4.4 mm/año 
y con sentido de movimiento hacia el 
ESE. Para un punto situado a longitud 0 
en África, el acimut sería N 54, con sen-
tido de movimiento hacia el NE y la ve-
locidad de movimiento de 3.4 mm/año 
también con respecto a Eurasia; estas 
son las medidas más cercanas a Iberia. 
El sumatorio de estos dos vectores confi-
guraría el movimiento de Iberia (ver fig. 
11.18).
11.3 Convergencia oblicua y partición de la deformación: 
comparación con el marco cinemático tardío de Iberia con 
respecto a Europa y modelo de deformación general
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 A partir de la interpretación de los 
mapas de epicentros y de los mecanismos 
focales de terremotos en el Pirineo Axial 
y los trabajos relativos a neotectónica en 
este trabajo se interpreta (cap. 8) toda 
esa actividad como compatible con la de-
formación por transpresión dextral domi-
nada por cizalla simple y se deduce que 
Iberia actualmente se mueve hacia el W 
con respecto a Europa estable (apartado 
8.1). 
 Si esto es así, el vector de movi-
miento cercano a Galicia, cambiado de 
signo, más el vector de movimiento de 
África con respecto a Eurasia darían la 
dirección de movimiento de Iberia; la re-
sultante del sumatorio de estos dos vec-
tores propuestos en el trabajo de Abare-
llo et al. (1995) es aproximadamente en 
sentido NW. Las tasas de movimiento en 
sentido NW deberían estár entre los va-
lores comentados anteriormente de 4.4 y 
3.4 mm/año. Todo esto es también cohe-
rente con una convergencia oblicua.
 En general, y según las distintas 
reconstrucciones (apartado 2.1), el mo-
vimiento en sentido NW de Iberia con 
respecto a Europa es de pocas decenas 
de kilómetros en el mayor de los casos 
para el lapso temporal que va desde el 
Oligoceno hasta la actualidad (Mazzoli y 
Helman, 1994). Esto es muy coherente 
con los acortamientos calculados para la 
USC en dirección NW-SE durante ese lap-
so temporal (apartado 9.4.1).
 En cuanto a la dirección de la zona 
de convergencia o PDZ, en este trabajo 
está definida a partir de la elipse de de-
formación horizontal (apartado 6.2) y a 
partir de la atribución de estructuras de 
dirección prácticamente E-W dextrales 
con ligera componente inversa a lo largo 
de todo el margen norte de la Penínsu-
la Ibérica a tipología in line. Según estos 
datos esta zona de convergencia o PDZ 
tendría una dirección aproximada entre 
N 85 y N90.
 Esto es coherente con los datos 
propuestos por otros autores y tomados 
de la literatura. A rasgos generales y para 
los diversos autores, al menos desde el 
Campaniense, la zona de convergencia 
entre Iberia y Europa estable es, a muy 
grandes rasgos, de dirección E-W, tanto 
a partir de las reconstrucciones de la ci-
nemática de placas (Roest y Srivastava, 
1991; Dewey et al., 1989; Srivastava 
et al., 1990; Olivet, 1996; Rosembaum 
et al., 2002; Sibuet et al., 2004; etc.), 
como de la interpretación de los datos 
obtenidos mediante actividad sísmica re-
ciente (Klitgord y Schouten, 1986; With-
marsh et al., 1982; Srivastava et al., 
Figura 11.18: Mapa con los vectores de movimiento actual para las diferentes placas en el entorno del 
Mediterráneo, tomado de Abarello et al. (1995).
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1990), como de la integración de datos 
geofísicos del norte peninsular (Pedreira, 
2004) o de los distintos cortes geológicos 
propuestos a escala cortical para el norte 
de España (Gallastegui, 2000; Pedreira, 
2004; Roure et al., 1989; Muñoz, 1992; 
Berástegui et al., 1993; Teixell, 1998; 
etc.).
 Todo ello configura un escenario de 
convergencia oblicua de carácter dextral 
de Iberia con respeto a Europa sobre una 
PDZ-zona de convergencia de dirección 
E-W para el intervalo temporal que nos 
ocupa, en la que los acortamientos cal-
culados en dirección NW-SE son similares 
tanto a partír de los datos de la cinemáti-
ca de placas como los estimados a partir 
de los distintos cortes geológicos.
11.3.2 Modelo de deformación 
general, tectónica transpresiva 
dominante y partición de la defor-
mación
Como comentamos en el apartado 
2.5.6, dentro del marco de convergencia 
oblicua, la deformación en tres dimensio-
nes se resuelve necesariamente en una 
partición entre deformación con compo-
nente de acortamiento y otra en direc-
ción. Esto en términos generales se re-
suelve en dominios a lo largo de la zona 
deformada en los que predomina uno u 
otro tipo de deformación (Teyssier et al., 
1995).
A continuación se exponen los da-
tos que se han obtenido sobre la distri-
bución espacial y temporal de las tipolo-
gías de deformación estudiadas y cómo 
se interpretan en términos de partición 
de la deformación. Estos datos están re-
sumidos en el diagrama esquemático de 
la fig. 11.19. Para la USC y aledaños, la 
actividad de estas tipologías de defor-
mación se ha datado desde el final del 
Oligoceno inferior al Mioceno para la de-
formación por transpresión dominada por 
cizalla pura y más tardía en el caso de la 
deformación por transpresión dominada 
por cizalla simple.
 Para el caso de la deformación do-
minada por cizalla pura, tanto el límite 
temporal inferior como el superior están 
abiertos y no indican necesariamente un 
exacto inicio y final, sino sólo un inter-
valo en donde se ha podido constatar su 
actividad. Para el caso de la deformación 
dominada por cizalla simple, el límite in-
ferior también está abierto y el superior 
llega hasta la actualidad.
Para el NW peninsular se ha cons-
tatado que la deformación dominada por 
cizalla simple es activa al menos desde 
la parte más reciente del Oligoceno in-
ferior y hay registro de la continuidad de 
esta tipología de “deformación frágil” en 
el tiempo hasta la actualidad (aparta-
do 11.1).En terminos de partición de la 
deformación, durante la convergencia 
oblicua tardía de Iberia con respecto a 
Europa ésto implica que:
 •	 Durante el intervalo temporal 
Oligoceno inferior-actualidad, la USC, el 
sector nororiental de la Cueca del Ebro 
y la zona de las Nogueras presentan de-
formación por transpresión particionada 
en el tiempo, una primero dominada por 
cizalla pura y otra después dominada por 
cizalla simple. Esta partición de la defor-
mación se desarrolla a partir de un vector 
de convergencia general N135 (apartado 
9.4) sobre una PDZ de dirección aproxi-
mada E-W y tiene carácter dextral.
 •	Durante el intervalo temporal Oli-
goceno inferior-actualidad para el NW de 
la Península predomina la deformación 
por transpresión dominada por cizalla 
simple, pero de manera coetánea en el 
tiempo en la USC y al menos hasta algún 
momento del Aquitaniense predomina la 
deformación dominada por cizalla pura. 
Esto indica una partición de la deforma-
ción en el espacio para ese intervalo tem-
poral a lo largo del N de la Península Ibé-
rica.
 Esto implica que para la conver-
gencia oblicua de Iberia con respecto a 
Europa en los Pirineos y al menos desde 
el Oligoceno inferior reciente, la deforma-
ción se desarrolla en un régimen tectó-
nico transpresivo dextral dominante con 
partición de la deformación. Estas impli-
caciones están en contradicción con los 
modelos de evolución estructural de los 
Pirineos que se basan fundamentalmente 
en convergencia N-S y deformación por 
cizalla pura dominante.
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Figura 11.19: Diagrama esquemático en el que se muestra la diferencia entre la evolución temporal de 
la “deformación frágil” y “dúctil” en la USC y en el NW peninsular. En la USC y con los datos disponibles 
no se ha podido establecer en qué momento entre el Aquitaniense y el Mioceno superior se produce el 
cambio de estilo estructural. Escala temporal tomada de la página web de la International Commission 
on Stratigraphy, versión de 2004.
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11.4 Implicaciones regionales del modelo tectónico pro-
puesto
 Por último se realizan una série 
de comentarios sobre las implicaciones 
que el modelo propuesto plantea para la 
región, tanto para el entorno de la USC 
y Pirineo Axial (apartado 11.4.1) como 
para el N de Iberia (apartado 11.4.2). 
 Con esto solo se pretende refle-
jar una serie de ideas que se deducen de 
manera inmediata del marco conceptual 
construido, pero que no pretenden ser 
un conjunto estructurado de datos sobre 
la evolución estructural o tectónica del N 
peninsular.
11.4.1 Implicaciones en la USC y 
Pirineo Axial
 
11.4.1.1 Posible acumulación de la 
deformación en el margen N de la 
USC (zona de las Nogueras)
 Si admitimos el comportamiento 
de la rampa de Oliana como rampa fron-
tal y por tanto de las Sierras Marginales 
como rampa lateral-oblicua para la defor-
mación interna post-emplazamiento de la 
USC, la zona de las Nogueras tambien ha 
de comportarse como rampa lateral des-
de el Oligoceno inferior reciente y hasta 
algún momento post-Aquitaniense infe-
rior (apartados 9.3 y 9.4).
 Esta zona de las Nogueras tam-
bién se ha propuesto como una zona de 
anisotropía vertical en la distribución de 
la deformación por transpresión domina-
da por cizalla simple. Esta zona marca el 
paso de los dominios estructurales de co-
bertera a los de basamento, ya que ha-
cia el N desaparecen los niveles dúctiles 
de despegue someros, pudiendo haber 
acumulado una cantidad importante de 
deformación (apartado 6.1). Esta idea se 
apoya además en dos parámetros cono-
cidos, por un lado cartográficamente los 
materiales del Keuper se acaban al norte 
de las Nogueras y por otro la estructu-
ración interna de esta unidad presenta 
los planos mecánicos de las estructuras 
mayores subverticales y se han detecta-
do zonas de transferencia dextral (Saura, 
2004).
 A partír de los trabajos de telede-
tección mediante el uso de MDTs en la 
USC (apartado 4.5) se ha evidenciado la 
existencia de abundantes conjuntos de 
lineamientos de tipo R en la zona de las 
Nogueras y además la dirección cartográ-
fica de toda esta zona es N110, coinci-
dente con la dirección de las estructuras 
tipo R.
 Por todo ello, parece que la zona 
de las Nogueras ha acumulado impor-
tantes cantidades de deformación en un 
intervalo de tiempo posterior al empla-
zamiento de la USC y con características 
geométricas no compatibles con acorta-
miento general en dirección N-S.
11.4.1.2 Incremento de la cantidad 
de deformación alpina en el Pirineo 
Axial y exhumación tardía
 La datación de edad alpina de las 
“bandas miloníticas” existentes en el 
núcleo Axial del Orógeno Pirenaico por 
comparación cartográfica y de compor-
tamientos estructurales (ver capítulo 10; 
McCaig, 1996, Carreras y Cires, 1996; 
Carreras, 2001; etc.) supone un incre-
mento muy importante en la cantidad de 
deformación de edad relativamente tar-
día que ha de ser explicada en cualquier 
modelo evolutivo del Pirineo central.
 Según los trabajos de Carreras y 
Cirés (1986) y Carreras (2001), se puede 
deducir, a partir de esta nueva datación, 
que al menos el dominio estructural de-
nominado supraestructura y atribuido al 
varisco es también de edad alpina (no es 
posible relacionar la infraestructura di-
rectamente con deformación alpina, pero 
no es descartable). Esto  implica otra 
muy importante cantidad de deformación 
adicional, también de edad relativamente 
tardía, que debe ser incluida dentro del 
marco de la deformación alpina.
 Como se comentaba en el capítu-
lo 10, las fallas dextrales que se obser-
van en la USC son la expresión a nive-
les estructurales más altos de similares 
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estructuras a niveles estructurales más 
bajos (“bandas miloníticas”) en el núcleo 
Axial. En su conjunto, y según los datos 
de evolución térmica en el tiempo (apar-
tado 10.1.1), marcan la evolución desde 
rocas de falla dúctil a frágil, exhumadas 
durante la evolución de esta zona. 
 La secuencia de evolución de ro-
cas de falla miloníticas de alto grado a 
bajo grado (cataclasitas) y por último 
fault gouges, implica una fuerte cantidad 
de exhumación en el Pirineo Axial en un 
momento relativamente tardío y en gran 
parte condicionado por un régimen de 
deformación transpresivo dominante. 
 Por tanto, la fuerte exhumación 
miocena interpretada a partir de termo-
cronología de fission tracks de apatitos 
de Fitzgerald et al. (1999) en el Pirineo 
Axial y atribuida a reequilibraciones isos-
táticas, estaría relacionada con deforma-
ción por transpresión dextral y ello sería 
coherente con lo anteriormente indicado 
sobre las bandas miloníticas.
 
11.4.1.3 Comentarios sobre la PDZ o 
zona de convergencia entre Europa e 
Iberia
 No se ha encontrado en superficie 
ninguna estructura discreta que permita 
su atribución clara como PDZ del conjun-
to. En superficie sólo se encuentran es-
tructuras relacionadas con deformación 
por transpresión dominante pero nunca 
un límite discreto con fuertes desplaza-
mientos. 
 Por estos motivos interpretamos 
que la PDZ (zona de convergencia entre 
Iberia y Europa) respondería a una ban-
da, cartográficamente muy ancha (pro-
bablemente de varias decenas de km) y 
que no aflora en superficie, enraizada por 
debajo del núcleo Axial pirenaico y que 
tendría una dirección aproximada E-W. 
 El comportamiento general de esta 
banda de deformación se podría compa-
rar con los experimentos de Richard y 
Cobbold (1990; fig. 6.8). De esta mane-
ra se podrían explicar conjuntamente la 
tectónica transpresiva dominante tardía 
en la zona de convergencia entre Iberia 
y Europa y la partición de la deformación 
en niveles superiores de la corteza.
11.4.2 Breves implicaciones para 
el N de Iberia de la deformación 
transpresiva dominada por cizalla 
simple
 No se han encontrado los límites 
geográficos de propagación de esta tipo-
logía de deformación y el marco temporal 
que abarca a lo largo del norte de Iberia 
(y sur de Francia) está datado como Oli-
goceno inferior reciente hasta la actuali-
dad. Esta tipología de “deformación frá-
gil” implica un desplazamiento relativo de 
Iberia con respecto a Europa hacia el W. 
El desplazamiento se realizaría sobre una 
PDZ que tendría dirección N85-90 y que 
interpretamos como una banda de defor-
mación de ancho cartográfico importante 
y sin expresión discreta en superficie al 
igual que para los Pirineos. Todo ello en 
consonancia con los relativamente pe-
queños movimientos en dirección encon-
trados en las estructuras discretas.
 Se han identificado dos bandas re-
gionales de deformación de tipo X en el 
N peninsular, de carácter tardío y sines-
tral. En el caso de la banda de tipo X en 
Galicia esta es sinestral con componente 
inversa y en el caso de los Pirineos es 
sinestral con componente normal. Esto 
es coherente con el movimiento de Ibe-
ria hacia el W con respecto a Europa.En 
ningún caso se interpreta que la elipse 
de deformación horizontal calculada para 
la USC sea válida para el resto del N de 
Iberia, aunque sí parece que ha de ser 
similar.
 Todo esto no implicita que esta sea 
la única tipología de deformacion existen-
te, ni siquiera la predominante para esa 
zona de Iberia durante el lapso temporal 
estudiado.
 Además, la existencia de procesos 
de partición de la deformación en el espa-
cio podría estar directamente relacionada 
con la existencia de niveles de despegue 
dúctiles bajo unidades de cobertera. Así 
durante el Oligoceno superior, mientras 
en la USC se desarrollan estructuras do-
minadas por cizalla pura en forma de 
pliegues y cabalgamientos en unidades 
alóctonas sobre niveles de despegue, en 
Galicia se desarrollan conjuntos de fallas 
con saltos dominantes en dirección do-
minadas por cizalla simple directamente 
sobre el basamento. 
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11.5 Resumen de ideas apor-
tadas por este capítulo
  No se han encontrado los límites 
geográficos de propagación de la defor-
mación dominada por cizalla simple (apar-
tado 11.1). Queda reflejada, al menos, 
desde latitud 39 N (reactivación tardía 
del dique de Alentejo-Plasencia y géne-
sis de pequeños pull-apart relacionados 
con reactivación sinestral) a latitud 44.5 
N (modelo de elevaciones sombreado re-
gional de los Pirineos) en dirección N-S y 
al menos desde longitud 4 E (modelo de 
elevaciones sombreado regional de los 
Pirineos) hasta longitud 10 W (offshore 
de Galicia). La extensión geográfica E-W 
abarca todo el norte de la Península Ibé-
rica (incluido parte del offshore cantábri-
co).
 En cuanto a su datación, para la 
Península Ibérica, el registro más antiguo 
que se detecta relacionado con esta tipo-
logía de deformación está representado 
por el relleno sedimentario de la cuenca 
pull-apart de As Pontes, desarrollada so-
bre una banda de deformación de tipolo-
gía R. La datación de esta cuenca va des-
de la parte superior del Oligoceno inferior 
hasta el Aquitaniense inferior (Huerta et 
al., 1997); esta datación esta contrasta-
da con dataciones bioestratigráficas (Ló-
pez Martínez et al., 1993).
 En el intervalo de tiempo entre el 
Aquitaniense inferior y el Plio-Pleistoceno 
existe registro de la actividad de estruc-
turas tipo R (ver apartado 11.1.2.1).
 Tanto las estructuras neotectó-
nicas recientes (Plio-Pleistoceno) como 
la sismicidad actual del norte de Iberia 
son fácilmente explicables en el contex-
to de deformación por transpresión dex-
tral dominada por cizalla simple, con lo 
que el límite cronológico más reciente 
de esta deformación sería hoy (apartado 
11.1.2.2).
 Así, el lapso temporal de desarrollo 
de la deformación en régimen transpre-
sivo dextral dominado por cizalla simple 
es desde al menos la parte más reciente 
del Oligoceno inferior hasta la actualidad 
para el conjunto de la Península Ibérica y 
como post-Aquitaniense inferior-Actuali-
dad para la USC.
 Se ha deducido que la tipología de 
deformación que es responsable de la de-
formación post-emplazamiento de la USC 
y que se resuelve en forma de pliegues y 
cabalgamientos de dirección NE-SW con 
una dirección de acortamiento dominante 
NW-SE responde a transpresión dextral 
moderadamente convergente (Krantz, 
1995) y dominada por cizalla pura. Esto 
se produce sobre una PDZ de dirección 
aproximada E-W y con un vector de acor-
tamiento calculado de dirección N 135.
 Desde el Oligoceno inferior recien-
te hasta la actualidad la convergencia en-
tre Iberia y Europa es oblicua (apartado 
11.3.1). Esta convergencia oblicua se de-
sarrolla a partir de un vector de conver-
gencia general N 135 sobre una PDZ de 
dirección aproximada E-W y tiene carác-
ter dextral. Por tanto, proponemos que 
durante el intervalo temporal Oligoceno 
inferior-actualidad la USC, el sector noro-
riental de la Cueca del Ebro y la zona de 
las Nogueras presentan deformación por 
transpresión particionada en el tiempo, 
primero dominada por cizalla pura y des-
pues dominada por cizalla simple. Este 
marco general de tectónica transpresiva 
dominante con partición de la deforma-
ción es coherente con la magnitud y sen-
tido de movimiento de Iberia con respec-
to a Europa estable.
 Durante el intervalo temporal Oli-
goceno inferior-actualidad para el NW de 
la Península se detecta la actividad de 
deformación por transpresión dominada 
por cizalla simple (apartado 11.1), pero 
de manera cohetanea en el tiempo en la 
USC y al menos hasta algún momento del 
Aquitaniense predomina la deformación 
dominada por cizalla pura (11.2). Pro-
ponenos que esto se resuelve mediante 
mecanismos de partición de la deforma-
ción en el espacio.
 Este régimen transpresivo domi-
nante indica un desplazamiento relativo 
de Iberia con respecto a Europa hacia el 
W, al menos desde el Oligoceno inferior 
reciente. El desplazamiento, de magnitud 
desconocida, se realizaría sobre una PDZ 
que tendría dirección N85-90. Esta PDZ 
no ha podido ser reconocida en superficie 
como una falla discreta. 
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	 Se	 resumen	 aquí	 las	 principales	
conclusiones	 obtenidas	 en	 este	 trabajo	
sobre	la	deformación	post-emplazamien-
to	(Oligoceno-actualidad)	de	la	USC	y	su	
entorno,	mediante	 fotointerpretación	de	
ortoimágenes,	modelos	 digitales	 del	 te-
rreno (MDT), perfiles sísmicos, datos bi-
bliográficos y datos de campo. 
 Los conjuntos de estructuras defi-
nidos	nos	han	permitido	deducir	la	exis-
tencia	de	dos	 tipologías	de	deformación	
post-emplazamiento	en	la	USC:	una	de-
formación	por	transpresión	dominada	por	
cizalla	simple,	y	otra	dominada	por	cizalla	
pura. Ambas se interpretan dentro de un 
contexto	general	de	convergencia	oblicua	
entre	Europa	e	Iberia	como	respuesta	a	
un	 régimen	 tectónico	 transpresivo	 dex-
tral dominante.
12.1 Deformación por trans-
presión dextral dominada 
por cizalla simple
	 Por	primera	vez	se	han	reconocido	
en la USC y su entorno (zona Axial pi-
renaica, cuenca de Aquitania, cuenca del 
Ebro)	 diversos	 conjuntos	 de	 fallas	 con	
saltos	 predominantes	 en	 dirección,	 con	
direcciones	generales	N110	(tipología	R),	
N140	(R2),	N85-90	(in line),	N25-50	(X)	
y	N165	(T),	que	hemos	integrado	en	un	
modelo	de	deformación	dominado	por	ci-
zalla	simple:
	 • Las	 fallas	 de	 tipología	 R	 tienen	
direcciones	 N105-120,	 buzamientos	 al-
tos	y	desplazamientos	dextrales	con	lige-
ra	componente	inversa	que	llegan	a	so-
brepasar	los	300	m	horizontales	y	60-70	
m verticales. Se agrupan en conjuntos 
(bandas	de	deformación)	separados	por	
zonas no deformadas.
 • Las	fallas	de	tipología	R2	tiene	di-
recciones	N140,	buzamiento	alto	y	com-
portamientos	 dextrales	 con	 ligera	 com-
ponente	 inversa,	 y	 se	 comportan	 como	
Riedel de las anteriores. 
	 • Las	fallas	de	tipología	in line	tie-
nen	direcciones	N85-90	y	también	com-
portamiento dextral. Son las menos nu-
merosas	y	las	que	tienen	menor	compo-
nente inversa.
	 • Las	 fallas	 de	 tipología	 X	 tienen	
direcciones	entre	N25	y	N50	y	son	sines-
trales con componente extensional. Cro-
nológicamente	su	actividad	es	posterior	a	
las fallas anteriores.
	 • Las	fallas	de	tipología	T	tienen	di-
recciones	entre	N160	y	N180,	son	recti-
líneas	o	en échelon	y	claramente	tensio-
nales. 
	 Mediante	los	trabajos	de	fotointer-
pretación,	hemos	evidenciado	que	las	es-
tructuras	de	tipo	R	se	acumulan	en	ban-
das	de	deformación	dextrales,	rectilíneas,	
escalonadas	a	la	izquierda,	que	en	la	USC	
y	cuenca	del	Ebro	tienen	una	longitud	de	
más de 60 km y una anchura cartográfica 
de hasta 3 km. Una de las mayores ban-
das	de	deformación,	denominada	Carreu	
norte,	tiene	en	conjunto	como	mínimo	un	
salto en dirección de más de 1600 metros. 
Frecuentemente	presentan	patrones	car-
tográficos anastomosados. Su morfología 
en	planta	muestra	estar	condicionada	por	
la	 variación	 en	 los	 niveles	 estructurales	
que atraviesan. No se ha encontrado en 
el	área	de	trabajo	la	terminación	de	estas	
estructuras. 
	 En	 los	 trabajos	 de	 teledetección	
aplicados	a	MDTs	hemos	comprobado	que	
la	distribución	de	este	patrón	estructural	
de	fallas	es	extensivo	y	penetrativo	para	
la	USC,	zona	de	 las	Nogueras	y	cuenca	
del Ebro. 
 La morfología cartográfica de es-
tas	fallas	en	la	USC	se	adapta	a	un	pa-
trón	de	facturación	no	nucleada	en	aniso-
tropías	 verticales	previas,	 generado	por	
esfuerzos	homogéneamente	distribuidos	
vía	nivel(es)	de	despegue	situados	en	la	
base de la USC. 
	
	 Este	conjunto	de	fallas	observado	
ha	sido	integrado	por	primera	vez	en	un	
modelo	de	deformación	por	 cizalla	 sim-
ple. La elipse de deformación horizontal 
construida	 a	 partir	 del	 cortejo	 de	 fallas	
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cartografiadas (fig. 6.11) indica una PDZ 
de	dirección	N90	y	carácter	dextral,	que	
se	situaría	fuera	de	la	USC	(probablemen-
te	al	norte),	cuyo	componente	de	trasla-
ción	sería	superior	a	4	veces	el	de	acorta-
miento. El vector neto de desplazamiento 
de	la	USC	formaría	un	ángulo	muy	bajo	
con la PDZ (aproximadamente N95). In-
terpretamos	 que	 todo	 este	 conjunto	 de	
estructuras	responde	a	deformación	por	
transpresión	dextral	ligeramente	conver-
gente	y	dominada	por	cizalla	simple,	se-
gún Krantz (1995). Este modelo de de-
formación	 no	 había	 sido	 inferido	 hasta	
ahora en la USC.
 A partir de este modelo de defor-
mación,	se	han	deducido	varias	implica-
ciones	regionales	para	la	USC	y	entorno:
		 • Por un lado, definimos la banda 
de	 deformación	 de	 tipo	 X	 del	 Tet-Mon-
sec,	 sinestral	 con	 componente	 normal,	
de	longitud	superior	a	150	km	y	anchura	
superior	a	20	km,	que	cruza	en	dirección	
media N65 todo el núcleo Axial pirenaico, 
desde	Perpiñán	hasta	 las	Sierras	Margi-
nales	y	posiblemente	la	cuenca	del	Ebro	
(fig. 9.8). La evolución temporal de esta 
banda	de	 deformación	 es	 al	menos	Va-
llesiense-actualidad. En superficie se ex-
presa	de	manera	diferente	en	función	de	
los	materiales	y	dominios	geológicos	que	
atraviesa,	 y	 condiciona	 la	 existencia	 de	
una	serie	de	cuencas	de	tipología	gene-
ral	pull-apart (Conflent, Cerdanya y Seu 
de Urgell). Reinterpretamos la génesis de 
la	cuenca	de	la	Cerdanya	como	ligada	a	
la	banda	de	deformación	del	Tet-Montsec	
y	por	tanto	como	pull-apart	de	carácter	
sinestral, con su margen SE configura-
do	por	estructuras	tipo	XR2	de	dirección	
N40	 (sinestrales	 con	 componente	 nor-
mal) asociadas a la falla principal. 
	 • Por	otro	lado,	restituimos	a	N45	
la	dirección	original	del	eje	anticlinal	de	
Oliana,	que	posteriormente	a	su	génesis	
ha	 sufrido	 una	 rotación	 horaria	mínima	
de	15-20º	debida	a	la	actividad	de	fallas	
tipo R y R2 que configura la morfología 
sigmoidal de esta estructura en aflora-
miento a día de hoy. 
	 • Asimismo, la retrodeformación 
de la morfología cartográfica de la es-
tructura	 de	Boixols	 indica	 que	 antes	 de	
la	deformación	dominada	por	cizalla	sim-
ple	su	geometría	era	muy	rectilínea	y	de	
dirección N95. Esta disposición confirma 
que	esta	megaestructura,	como	muchas	
otras	 de	 las	 grandes	 estructuras	 de	 la	
USC,	 está	 fuertemente	 retocada	 por	 la	
deformación	tardía	dominada	por	cizalla	
simple.
	 • Por	 último,	 se	 comprueba	 que	
tanto	 las	 orientaciones	 como	 los	 com-
portamientos	de	las	“bandas	miloníticas”	
características de la zona Axial pirenaica 
(de	las	que	la	falla	de	Meréns	es	la	más	
conocida),	y	que	tenían	una	edad	discu-
tida,	 tienen	su	continuidad	en	estructu-
ras	de	la	cobertera	mesozoica	y	terciaria	
al norte y al sur de la zona Axial. Esta 
continuidad cartográfica y correlación en 
direcciones	y	comportamientos	estructu-
rales	indica	que	la	edad	de	estas	bandas	
miloníticas es probablemente alpina. Ello 
implica	que	el	dominio	estructural	deno-
minado	supraestructura,	relacionado	con	
estas	bandas	de	cizalla	(Carreras	y	Cirés,	
1986	y	Carreras,	2001)	y	anteriormente	
atribuido	al	Varisco,	es	también	de	edad	
alpina. Todo ello implica una importan-
te	cantidad	de	deformación	adicional	que	
debe	ser	incluida	dentro	del	marco	de	la	
deformación alpina.
	 Esta	tipología	de	deformación	do-
minada	por	cizalla	simple	inferida	para	la	
USC	y	su	entorno,	se	encuentra	también	
en un marco geográfico mucho más am-
plio,	al	menos	por	todo	el	N	y	W	penin-
sular. Los lineamientos evidenciados en 
los	MDTs	de	Cataluña,	Galicia	y	Pirineos	
comparados con datos bibliográficos, tie-
nen	direcciones	y	comportamientos	simi-
lares	 a	 las	 fallas	 descritas	 en	 la	 USC	 y	
por	tanto	las	hemos	atribuido	a	tipologías	
similares. Así, hemos reinterpretado la 
banda	de	deformación	de	Ubierna-Venta-
niella y las fallas de As Pontes, Meirama 
y A Coruña como de tipología R, al igual 
que	las	fallas	dextrales	que	cortan	el	pris-
ma	de	acrección	pirenaico	en	el	off-shore	
Cantábrico. También hemos considerado 
de	tipología	R	y	coherentes	con	este	con-
junto	la	falla	de	Loïti	en	la	cuenca	de	Jaca	
y	 las	 evidenciadas	 por	 Bergamín et al. 
(1996)	a	partir	de	estudios	geofísicos	en	
la	zona	de	unión	entre	la	Cadena	Ibérica	
y el Sistema Central (apartado 11.1). 
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	 También	 hemos	 reinterpretado	
como	 estructuras	 tipo	 X	 las	 bandas	 de	
deformación	 de	 Vilarisa-Bragança,	 Re-
gua-Verín,	Guimaraes-Orense-Eo	y	reac-
tivación del lineamiento de Alentejo-Pla-
sencia. (ver apartado 11.1).
	 No	 se	 han	 encontrado	 los	 límites	
geográficos de propagación de esta de-
formación	 dominada	 por	 cizalla	 simple,	
que	en	dirección	N-S	queda	evidenciada	
al	menos	desde	la	latitud	39º	N	(reacti-
vación sinestral tardía del dique de Alen-
tejo-Plasencia)	 hasta	 la	 latitud	 44,5º	 N	
(modelo	 de	 elevaciones	 sombreado	 re-
gional	de	los	Pirineos)	y	en	dirección	E-
W	abarca	 todo	 el	 norte	 de	 la	 península	
Ibérica	 (incluido	 el	 offshore	 cantábrico)	
al	menos	desde	la	longitud	4º	E	(modelo	
de	elevaciones	sombreado	regional	de	los	
Pirineos)	hasta	la	longitud	10º	W	(offsho-
re de Galicia). 
	 La	 edad	 de	 esta	 tipología	 de	 de-
formación	 dominada	 por	 cizalla	 simple	
para	la	Península	Ibérica	puede	acotarse	
por	el	registro	más	antiguo	afectado	por	
ella	(el	relleno	sedimentario	de	la	cuen-
ca	pull-apart de As Pontes) datado desde 
el Oligoceno inferior reciente al Aquita-
niense inferior. En la USC las estructuras 
dextrales	tipo	R	son	posteriores	al	empla-
zamiento	y	deformación	 interna	de	ésta	
y por tanto posteriores al Aquitaniense 
inferior	(Meigs	et al., 1996). En el inter-
valo temporal entre el Aquitaniense infe-
rior	 y	 el	 Plio-Pleistoceno	 existe	 registro	
de	la	actividad	de	estructuras	tipo	R	del	
N	peninsular	(fallas	de	Ubierna-Ventanie-
lla,	del	offshore	Cantábrico,	de	Loïti,	y	las	
descritas	por	Bergamín	et al. 1996). Esta 
deformación	 sigue	 activa	 actualmente,	
según	hemos	reinterpretado	estructuras	
neotectónicas	 recientes	 (Plio-Pleistoce-
no)	del	W	de	los	Pirineos	y	parte	impor-
tante	 de	 la	 sismicidad	 actual	 del	 norte	
de Iberia. Las estructuras de tipología X 
sólo	muestran	actividad	desde	el	Mioceno	
medio hasta la actualidad. En el entor-
no	de	la	USC,	el	registro	más	antiguo	de	
estas	estructuras	es	de	edad	Vallesiense	
(cuenca de la Cerdanya).
 Así, el lapso temporal de desarrollo 
de	la	deformación	en	régimen	transpre-
sivo	dextral	dominado	por	cizalla	simple	
es	desde	al	menos	el	Oligoceno	 inferior	
reciente	hasta	 la	 actualidad	en	el	 norte	
de Iberia, y post-Aquitaniense inferior-
actualidad en la USC y su entorno.
12.2 Deformación por trans-
presión dextral dominada 
por cizalla pura 
	 Por	medio	 de	 cartografía	 e	 inter-
pretación de perfiles sísmicos, hemos 
descubierto	en	la	USC	un	nuevo	tren	de	
pliegues	que	hemos	integrado	en	un	mo-
delo	de	deformación	dominado	por	ciza-
lla pura. De W a E son: sinclinal de la 
sierra	 del	 Gurp,	 sinclinal	 del	 Tossal	 del	
Pou,	anticlinal	de	los	Nerets,	sinclinal	de	
Bastús,	anticlinal	de	Sant	Romà,	sinclinal	
de	Los	Plans,	anticlinal	de	Llordà	y	sincli-
nal de Siall (ver fig. 5.3). Estos pliegues 
oblicuos	de	dirección	media	aproximada	
N55, interfieren con las megaestructuras 
previas	de	dirección	E-W	que	existen	en	
la	USC	y	afectan	a	todos	 los	materiales	
alóctonos	 y	 para-autóctonos	 del	 sector	
centro-oriental de la USC.
	 Este	conjunto	de	pliegues	oblicuos	
tiene	 amplitudes	 de	 pocas	 decenas	 de	
metros. Son simétricos en sección, sin 
vergencia definida, con charnelas y flan-
cos	curvos	y	con	alta	relación	longitud	de	
onda/amplitud (fig. 5.14). Según Análi-
sis	Visual	de	Fourier	son	de	tipología	1D	
(Ramsay	y	Hubert,	1987)	y	sus	ángulos	
interflancos son bajos. Sus trazas car-
tográficas presentan morfologías típica-
mente sigmoidales. La formación de estos 
pliegues	está	 relacionada	 con	despegue	
sobre	niveles	dúctiles	con	redistribución	
de	materiales	en	la	base	y	se	adaptan	a	
la definición de armonic and symmetric 
low amplitude detachment folds	 (Mitra,	
2003). 
	 Interpretamos	 que	 la	 formación	
de	 estos	 pliegues	 está	 relacionada	 con	
la	 propagación	 de	 la	 deformación	 hacia	
en	NW	en	la	rampa	de	Oliana,	pues	son	
paralelos	al	anticlinal	de	Oliana	en	el	an-
tepaís	del	Ebro	y	al	tren	de	pliegues	que	
continúa	en	 la	cuenca	potásica	catalana	
con características similares (fig. 5.24). 
Su	 edad	 es	 posterior	 en	 todo	 caso	 al	
emplazamiento	de	la	USC,	pues	afectan	
conjuntamente	al	autóctono	relativo	y	a	
la unidad alóctona.
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La	datación	del	nuevo	yacimiento	
de	 Villaplana,	 situado	 en	 los	 conglome-
rados	sintectónicos	de	la	rampa	de	Olia-
na,	 ha	 implicado	 revisar	 las	 dataciones	
y	 cartografías	existentes	en	 la	 zona	del	
frente surpirenaico. La nueva correlación 
de	 unidades	 tectosedimentarias	 obteni-
da (figs. 9.25 y 9.26), indica que todo 
el	contorno	del	frente	de	cabalgamientos	
de	 la	USC	tiene	una	evolución	temporal	
muy	similar	(Oligoceno-Mioceno	inferior,	
fig. 9.26). Por tanto, interpretamos que 
no	hay	una	diacronía	importante	entre	la	
rampa	del	Segre	y	la	rampa	meridional	de	
las	Sierras	Marginales	de	la	USC,	contra-
riamente a lo establecido hasta ahora.
	 Los	pliegues	oblicuos	de	la	USC	y	
de	la	cuenca	del	Ebro	(Oliana-cuenca	po-
tásica	catalana)	son	posteriores	a	la	uni-
dad	1	de	conglomerados	sintectónicos,	y	
activos	durante	y	después	de	 la	unidad	
3	(Meigs	et al., 1996). Por tanto se for-
maron	después	del	Oligoceno	inferior	re-
ciente, entre el Oligoceno superior-Aqui-
taniense inferior y/o posteriormente. 
		 La	orientación	de	los	pliegues	obli-
cuos	en	 la	USC	y	sus	correlativos	en	 la	
cuenca	del	Ebro	no	es	compatible	con	su	
génesis	por	acortamiento	general	en	di-
rección	N-S,	como	establecían	los	mode-
los admitidos hasta ahora. Por el contra-
rio,	este	tren	de	pliegues	 indica	una	di-
rección de máximo acortamiento NW-SE. 
En	Oliana	(rampa	del	Segre)	hemos	es-
timado	en	más	de	25	km	el	acortamien-
to	 total	 acumulado	 en	 dirección	 NW-SE	
desde	la	parte	alta	del	Oligoceno	superior	
hasta algún momento posterior al Aqui-
taniense inferior. En contraste, en Artesa 
(rampa	meridional	de	 las	Sierras	Margi-
nales)	 el	 acortamiento	 total	 es	 de	poco	
más	 de	 6	 km	 en	 dirección	 N-S	 para	 el	
mismo	 intervalo	 temporal	 (Meigs	et al., 
1995). Esta asimetría se puede apreciar 
también en los patrones cartográficos, 
pues	en	la	cuenca	del	Ebro	alrededor	del	
contacto	con	la	USC,	los	pliegues	en	su-
perficie se propagan a más de 45 km en 
dirección	SE,	mientras	que	en	dirección	S	
no alcanzan más de 12 km (fig. 9.31).
	 Por	tanto,	al	menos	desde	el	Oligo-
ceno	inferior	reciente	(unidad	2	de	Meigs	
et al., 1996) la rampa de Oliana funcionó 
como	 rampa	 frontal	 de	 la	 USC,	 propa-
gando	 la	deformación	en	forma	de	plie-
gues	hacia	en	SE	en	la	cuenca	del	Ebro	
y	hacia	el	NW	en	 la	USC	ya	emplazada	
(fig. 9.31). Este nuevo esquema de fun-
cionamiento	 post-emplazamiento	 de	 la	
USC	sobre	el	autóctono	del	Ebro	implica	
un	vector	de	máximo	acortamiento	de	di-
rección NW-SE (N135). Simultáneamen-
te,	la	rampa	de	Sierras	Marginales	debió	
funcionar	 como	 rampa	 lateral	 u	 oblicua	
de	la	USC,	propagando	la	deformación	en	
forma	de	pliegues	hacia	en	S	en	la	cuen-
ca del Ebro. A partir de ese momento al 
menos,	la	zona	de	las	Nogueras	también	
tuvo	que	comportarse	como	una	 rampa	
lateral,	acumulando	importantes	cantida-
des de deformación. Antes de ese mo-
mento	no	se	han	encontrado	parámetros	
que permitan verificar la dirección de 
emplazamiento de la USC.
	 Estas	observaciones	nos	permiten	
deducir	que	 la	 tipología	de	deformación	
post-emplazamiento	de	la	USC	responsa-
ble	de	estas	estructuras	(pliegues	oblicuos	
de	 dirección	 NE-SW	 y	 cabalgamientos	
de	dirección	de	acortamiento	dominante	
NW-SE),	responde	a	transpresión	dextral	
moderadamente	 convergente	 (Krantz,	
1995)	dominada	por	cizalla	pura,	con	un	
vector	de	acortamiento	calculado	de	di-
rección N135 sobre una PDZ de dirección 
aproximada E-W. 
12.3 Régimen tectónico 
transpresivo dominante
 Los datos obtenidos confirman la 
convergencia	 oblicua	 entre	 Iberia	 y	 Eu-
ropa	desde	el	Oligoceno	 inferior	 recien-
te hasta la actualidad sobre una PDZ 
de	dirección	aproximada	E-W	y	carácter	
dextral (Olivet, 1996). Nuestro vector de 
máximo	acortamiento	inferido	N135	tam-
bién confirma la dirección de convergen-
cia	general	NW-SE	 indicada	por	autores	
anteriores. La magnitud de los acorta-
mientos	internos	aproximados	en	la	USC	
para	este	periodo	(en	torno	a	 las	pocas	
decenas	de	 kms)	 es	 también	 coherente	
con	 los	 valores	 coetáneos	 de	 desplaza-
miento	 de	 Iberia	 aproximados	 por	 dife-
rentes autores.
	 Los	 modelos	 establecidos	 hasta	
ahora	interpretan	la	deformación	de	edad	
alpina	en	los	Pirineos	dentro	de	un	régi-
men	de	cizalla	pura	con	acortamientos	en	
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dirección N-S. Por el contrario, en este 
trabajo	proponemos	que	al	menos	duran-
te	 el	 intervalo	 temporal	 tardío	 conside-
rado,	 la	 deformación	 en	 los	 Pirineos	 se	
desarrolla	en	un	régimen	tectónico	trans-
presivo	dextral	dominante,	con	partición	
de la deformación en el tiempo. Inicial-
mente,	la	USC	y	su	entorno	(cuenca	del	
Ebro	 y	 zona	 de	 las	 Nogueras)	 habrían	
sido	 deformadas	 por	 transpresión	 dex-
tral	dominada	por	cizalla	pura,	al	menos	
desde	el	Oligoceno	inferior	alto	hasta	el	
Mioceno;	 posteriormente	 y	 hasta	 la	 ac-
tualidad,	lo	habrían	sido	por	transpresión	
dextral dominada por cizalla simple. 
	
 Además de la partición de la de-
formación	en	el	tiempo	en	la	USC,	detec-
tamos	partición	de	la	deformación	en	el	
espacio para el N de Iberia. Durante el 
intervalo	temporal	Oligoceno	inferior-ac-
tualidad	hemos	mostrado	que	en	el	nor-
te	de	Iberia	hay	registro	de	actividad	de	
estructuras	asociadas	a	deformación	por	
transpresión	dextral	dominada	por	cizalla	
simple,	que	coexiste	por	tanto	con	la	de-
formación	dominada	por	cizalla	pura	en	
la USC. Interpretamos esta coincidencia 
temporal	en	términos	de	partición	de	 la	
deformación en el espacio.
	 Este	 régimen	 transpresivo	 domi-
nante	al	menos	desde	el	Oligoceno	infe-
rior reciente confirma el desplazamiento 
relativo	de	Iberia	hacia	el	W	respecto	a	
Europa. El desplazamiento, de magnitud 
desconocida, se realizaría sobre una PDZ 
que	no	ha	podido	ser	reconocida	en	su-
perficie como una falla discreta. 
	 Las	 dos	 bandas	 de	 deformación	
regionales de tipo X identificadas (en Ga-
licia	y	Tet-Montsec)	de	carácter	sinestral,	
con	 componente	 inversa	 en	 el	W	y	 con	
componente	 normal	 en	 el	 E,	 son	 cohe-
rentes	 con	 el	 desplazamiento	 de	 Iberia	
hacia el W con respecto a Europa. 
	 Las	 edades	 de	 estas	 bandas	 de	
deformación	son	tardías	con	respecto	al	
inicio	de	la	deformación	por	transpresión	
dextral	dominada	por	cizalla	simple,	co-
herentemente	con	 lo	observado	en	mo-
delos análogos.
	 Interpretamos	que	parte	importan-
te	del	registro	neotectónico	y	sismotectó-
nico	en	el	norte	de	la	Península	Ibérica	se	
puede	explicar	en	términos	de	transpre-
sión dominada por cizalla simple. Toda la 
fracturación	asociada	a	este	régimen	de	
deformación	ha	de	ser	un	condicionante	
de	primer	orden	en	el	desarrollo	geomor-
fológico	actual	del	norte	de	la	Península	
Ibérica.
	 Las	 conclusiones	 de	 este	 trabajo	
permiten	predecir	que	gran	parte	de	los	
procesos	 de	 deformación	 inferidos	 aquí	
han	de	afectar	también	en	mayor	o	me-
nor medida a la cuenca de Aquitania en 
Francia.
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